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usammenfassung 

Die Ãœbergangszon zwischen Eisschild und Schelfeis stellt bislang immer noch einen 
Bereich im glazialen System dar, dessen Prozesse wenig verstanden sind. Durch die 
KomplexitÃ¤ der Bewegungsgleichungen konnten auf analytischem Weg bisher nur 
sehr spezielle Fragestellungen untersucht werden. Die rasche Entwicklung der Com- 
putertechnologie hat es inzwischen mÃ¶glic gemacht, auch auf dem numerischen Weg 
das Wissen Ã¼be diese Nahtstelle zu erweitern. 

Nach einem kurzen Ãœberblic der Rahmenproblematik wird im zweiten Kapitel 
nÃ¤he auf den Westantarktischen Eisschild eingegangen. Dieser Teil des Antark- 
tischen Eisschilds war lange Zeit Mittelpunkt einer Diskussion um die grundsÃ¤tz 
liche StabilitÃ¤ mariner Eisschilde. Die grÃ¶fltenteil weit unter dem Meeresspiegel 
gegrÃ¼ndete Eismassen sind in ihrer Existenz in besonderer Weise von den dynami- 
schen Prozessen im Ãœbergan vom aufliegenden Eis zu den schwimmenden Schelfei- 
sen abhÃ¤ngig Es hat sich gezeigt, daÂ die anfÃ¤ngliche Theorien einer prinzipiellen 
InstabilitÃ¤ dieses Eisschildcs nicht zutreffen kÃ¶nnen Die MÃ¶glichkei eines drama- 
tischen RÃ¼ckzug bei entsprechenden klimatischen Bedingungen wird nach wie vor 
diskutiert. 

Bei all diesen Diskussionen kam es immer wieder zu der entscheidenden Frage, wie 
sich die Ã„nderun der basalen VerhÃ¤ltniss vom aufliegenden Eisschild zum schwim- 
menden Schelfeis in der Eisdynamik bemerkbar macht. Die allmÃ¤hlich Entwicklung 
der Theorien und speziell der numerischen Modelle zu dieser Problematik wird in 
Kapitel drei beschrieben, bevor anschlieflend die physikalischen Grundlagen visko- 
plastischer Verformung zu einem neuen dreidimensionalen Modell der Eisdeforma- 
tion entwickelt werden. Mit einem Ansatz zur Aufspaltung der Spannungen in einen 
lithostatischen und einen resistiven Teil (Van der Veen und Whillans, 1989a) wird ein 
Gleichungssystem aufgestellt, das numerisch zu lÃ¶se ist. Die erforderlichen Randbe- 
dingungen werden in Kapitel fÃ¼n definiert, in Kapitel sechs der Aufbau des nume- 
rischen Modells beschrieben. Die Anwendung der Gleichungen auf ein den wahren 
EiskÃ¶rpe simulierendes, regelmaiges Gitter wird mit Hilfe der Methode der Finiten 
Differenzen verwirklicht. Die LÃ¶sun des daraus hervorgehenden Gleichungssystems 
erfolgt mit einem Relaxationsverfahren, wÃ¤hren die ebenfalls auf dem Gitter defi- 
nierte prognostische Massenbilanzgleichung direkt gelÃ¶s werden kann. 

Nach den theoretischen Exkursionen der vorangegangenen Kapitel sorgt Kapitel 
sieben fÃ¼ den entsprechenden RealitÃ¤tsbezug In einem mehrwÃ¶chige Feldexperi- 
ment wurden die VerhÃ¤ltniss in einer ubergangszone im sÃ¼dliche EkstrÃ¶mschelfei 
untersucht. Mit Hilfe eines zweidimensionalen numerischen Modells lieflen sich aus 
den an der OberflÃ¤ch gemessenen Daten Aussagen Ã¼be die SpannungszustÃ¤nd 
im EiskÃ¶rpe und an dessen Unterseite treffen. Es zeigte sich, daÂ der Wechsel vom 



4 ZUSA MMEAJFASSUiVG 

gegrÃ¼ndete zum schwimmenden Bereich in allen betrachteten GrÃ¶Be kontinuierlich 
verlÃ¤uft Der Ãœbergan an der Eisunterseite erfolgt mit  hoher Wahrscheinlichkeit in 
einer allmÃ¤hliche Zunahme basalen Gleitens, bis an einem gut zu definierenden 
Punkt die endgÃ¼ltig AblÃ¶sun des EiskÃ¶rper vom Untergrund stattfindet. 

Ein Test des Modells auf die Vergleichbarkeit mit der Theorie und anderen Model- 
len wurde im Rahmen eines EISMINT Experiments fÃ¼ einen einfachen Schelfeisfall 
durchgefÃ¼hr und ist in Kapitel acht beschrieben. Damit beginnt die Beschreibung 
der ersten Modellergebnisse, die im anschlieflenden Kapitel fortgefÃ¼hr wird. Die Er- 
gebnisse aus einfachen Modellkonfigurationen ermÃ¶gliche erste Aussagen Ã¼be die 
VerhÃ¤ltniss in der ÃœbergangsZone Gleichzeitig wird die ZuverlÃ¤ssigkei des Modells 
Ã¼berprÃ¼ und Verbesserungen fÃ¼ die Formulierung der Randbedingungen, speziell 
im Einstrombereich vorgeschlagen. 

FÃ¼ den Fall eines auch an den seitlichen RÃ¤.nder frei gleitenden Schelfeises bewei- 
sen die Ergebnisse eine Entkopplung der beiden Systeme Eisschild und Schelfeis, 
wÃ¤hren fÃ¼ die Existenz seitlicher ScherkrÃ¤ft eine starke Wechselwirkung in der 
Ãœbergangszon gezeigt werden konnte. Die Ausdehnung der Ãœbergangszon bewegt 
sich fÃ¼ das erste Modellexperiment in der GrÃ¶Benordnun von wenigen Eisdicken. In 
den aufwendigeren Modellen mit seitlicher Reibung kÃ¶nne noch keine endgÃ¼ltige 
Aussagen getroffen werden. Es hat sich jedoch gezeigt, daÂ das numerische Modell 
in der Lage ist, realitÃ¤tsnah Konfigurationen stabil darzustellen und bis in den 
Gleichgewichtszustand zu entwickeln. 

AbschlieBend erfolgt eine kritische Bewertung des bisher Erreichten, wobei vor allem 
die Problematik des numerischen Aufwandes deutlich wird. Die erzielten Ergebnisse 
und die vielfÃ¤ltige EinsatzmÃ¶glichkeite des entwickelten Modells rechtfertigen je- 
doch den Aufwand, der durch gezielte Analysen weiter reduziert werden kann. 



Summary 

The governing processes in the transition zone between an ice sheet and an ice shelf 
remains one of the least understood problems in ice dynamics. The complex rela- 
tionship between the simplified Navier Stokes equations and a nonlinear flow law 
prevents extensive analytical investigation of the ice flow, however the increasingly 
rapid evolution in computer technology enables an intensified numerical analysis of 
the connection between the different glacial features of an ice sheet and an ice shelf. 

For many years, discussions about the stability of marine ice slieets have concentra- 
ted on the West Antarctic Ice Sheet, large parts of which go to ground well below 
sea level. Such ice masses are very sensitive to the dynamic processes governing the 
transition from the grounded ice to the floating ice shelves. The first theories postu- 
lating an inherent instability have proved to be unrealistic. The real behaviour of 
the West Antarctic Ice Sheet has yet to be understood. Still, there remains the idea 
of a dramatic retreat, triggered by a climatic change. Chapter one and two introduce 
these ice sheets and give a short overview on the sta,bility theories. 

The dynamical consequences of the change in basal boundary conditions in the 
transition zone appear to be the basic problem in stability discussions. Chapter 
three briefly reviews the theories and past numerical models. Chapter four introdu- 
ces a new three dimensional numerical model of ice flow derived from the physical 
principles of viscoplastic deformation. Using the formulation of Van der Veen and 
Whillans (1989) for separating full stresses into lithostatic and resistive components. 
i t  develops a set of equations that can be solved numerically. Chapter five provides 
detailed descriptions of the boundary conditions. Chapter six presents the numerical 
implementation which solves on a regular finite difference grid the equations of a 
hypothetical, but realistic ice body. The numerical scheme solves the velocity equa- 
tions by a Succesive Overrelaxation Method, and directly solves the mass balance 
equation. 

Chapter seven introduces observations from a real transition Zone on the southern 
part of EkstrÃ¶misen a small ice shelf in Dronning Maud Land, and applies a two 
dimensional numerical model to derive from the nleasured surface values the strain 
conditions a t  the base and within the ice. The result are: that the transition from 
grounded ice to floating ice looks very smooth in terins of velocity, stress and strain; 
the change from stagnant basal conditions to the free floating ice shelf is very likely 
through a zone of increasing basal sliding and the final step from grounded to floa- 
ting ice appears at  a well defined position in the seismic record. 

The model was compared with other numerical models and analytical theory using 
the EISMINT (European Ice Sheet Modelling Initiative) ice shelf test. Chapter eight 
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presents the results for this simple ice shelf configuration. The results from this and 
other simple model configurations clarify the conditions within a glacial transition 
Zone and test the reliability of the model. They also suggested improvements in the  
formulation of the boundary conditions, especially in the inflow areas. 

The results show that an ice shelf effectively decouples from an ice sheet if it has 
free slip conditions at its sides. The ice sheet and ice shelf will strongly interact if 
there is lateral shearing. In the simple model configurations, the transition Zone for- 
med within a horizontal distance of a few ice thicknesses. The more complex models 
including lateral shearing have not yet reached steady state. No final quantitative 
results have been obtained, although the models evolve through stable, realistic con- 
figurations. 

The final chapter reviews the model developement thus far and previews future 
work. The most critical factor has been and will be the reduction of the numerical 
system to the bare essentials in order to control numerical expenses. These expenses, 
however, are well justified by the results already achieved and by the very flexible 
application of the model to a wide range of problems. 



erfal e ilitÃ¤t die 
0 0  

ber lÃ¼sse zur  

"Rapid Disintegration of the Wordie Ice Shelf in Response to Atmospheric Warming" 
(Doake und Vaughan, 1991), "Breakup of Antarctic Ice" (Zwally, 1991), "Recent at- 
mospheric warming and retrcat of ice shelves on the Antarctic Peninsula" (Vaughan 
und Doake, 1996), "Rapid Collapse of Northern Lassen Ice Shelf, Antarctica" (Rott 
et  al., 1996), sind ein paar ausgewÃ¤hlt Titel von BeitrÃ¤ge in Nature und Sci- 
ence aus den letzten Jahren. Auf die Reaktion der Medien muÂ§t nicht allzulange 
gewartet werden. Nicht nur um Sachlichkeit bemÃ¼ht BeitrÃ¤g wie: "Antarktische 
Eisschelfe in Bewegung, Riesige Plat,ten abgebrochen / HÃ¶her Lufttemperaturen 
als Ursache?" (FAZ, 21. Februar 1996) aus dem Wissenschaftsteil versuchten, eine 
breitere Ã–ffentlichkei Å¸be scheinbar nichtalltÃ¤glich VorgÃ¤ng in der fernen Ant- 
arktis zu informieren. 
Die Diskussion um globale KlimaverÃ¤nderunge bekam neuen NÃ¤hrstoff und die 
mit dieser Thematik befaÂ§te Wissenschaftler sind ein weiteres Mal aufgefordert, 
aus Da,ten, Modellen und Analysen die Mechanismen zu ergrÃ¼nden die zu solchen 
Ereignissen fÃ¼hren 
Die oben genannten Artikel beschÃ¤ftige sich mit dem auffallend raschen Zerfall 
von Schelfeisen im nÃ¶rdliche Bereich der antarktischen Halbinsel. Es deutet sich 
an, daÂ die hochsommerliche Durchschnittstemperatur eine Art StabilitÃ¤tskriteriu 
fÃ¼ dieses Gebiet darstellt. Ãœbe die letzten Jahrzehnte wurde eine ErwÃ¤rmun auf 
der SÃ¼dhemisphar beobachtet, die sich in Richtung hÃ¶here Breiten verstÃ¤rkt An 
der antarktischen Halbinsel und in der Westantarktis stiegen die Jahresmitteltem- 
peraturen seit 1945 um bis zu 2.5 'C (Jacobs und Comiso, 1993; Vaughan und 
Doake, 1996). Die 0 'C-Januar-Isotherme, die Mercer (1978) als Kriterium fÃ¼ die 
langfristige StabilitÃ¤ von Schelfeisen annimmt, fÃ¤ll im Bereich der antarktischen 
Halbinsel mit der -5 'C Jahres-Isotherme zusammen (Vaughan und Doake, 1996). 
Der Zerfall von Wordie- und nÃ¶rdliche Larsenschelfeis stimmt &uffallend mit der 
sÃ¼dwÃ¤r Wanderung dieser Temperaturgrenze Ã¼berein Allerdings besteht bisher 
noch kein einheitlicher Konsens Å¸be die gesamten klimatischen und physikalischen 
Wechseiwirkungen, die zu solchen InstabilitÃ¤te fÃ¼hren Einerseits wird das Tem- 
peraturregime und damit auch die ReaktivitÃ¤ eines Schelfeises durch Strahlung 
und Lufttemperatur beeinfluÂ§t Reine WÃ¤rmeleitun ist allerdings zu langsam, um 
in den beobachteten ZeitrÃ¤ume eine dominierende Rolle zu spielen. Ein beschleu- 
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nigter Eintrag der WÃ¤rmemeng in den EiskÃ¶rpe durch vermehrtes Auftreten von 
Schmelzwasser an der OberflÃ¤che und dessen Eindringen kann einen Beitrag zur 
Destabilisierung liefern (Liu und Miller, 1979). DemgegenÃ¼be kÃ¶nne aber auch 
mit der Temperaturvariation gekoppelte MassenbilanzÃ¤nderunge oder verÃ¤ndert 
Wassertemperaturen und StrÃ¶mungsverhÃ¤ltnis im Ozean und damit verstÃ¤rkte 
basales Schmelzen die Dynamik entscheidend verÃ¤ndern FÃ¼ den Zusammenbruch 
der in sehr viel kÃ¤ltere Zonen liegenden Filchner-Ronne- und Ross-Schelfeise ist 
jedoch nach heutiger Beurteilung eine erheblich stÃ¤rker ErhÃ¶hun der mittleren 
Temperaturen erforderlich (Doake und Vaughan, 1991; Zwally, 1991). 

Das Verschwinden dieser verhÃ¤ltnismaf3i kleinen Eistafeln an der antarktischen 
Halbinsel wÃ¼rd kein solch groÂ§e allgemeines Interesse hervorrufen, existierten 
nicht schon seit vielen Jahren Theorien, die, fÃ¼ den Fall bestimmter klimatischer 
VerÃ¤nderunge die AuflÃ¶sun des gesamten westantarktischen Eisschildes voraussa- 
gen. Ausgehend von Hughes (1973), der darauf hinwies, daÂ der westantarktische 
Eisschild nicht im Gleichgewicht sei, entwickelte sich in den 70er Jahren das Bild 
eines sensiblen, potentiell instabilen Eisschildes in der Westantarktis (Weertman, 
1974; Hughes, 1977; Mercer, 1978; Thomas et al., 1979). Eine kurze Zusammenfas- 
sung der InstabilitÃ¤tsdiskussio wird in Kapitel 2 gegeben. 
Die meisten Autoren sind sich bis heute darin einig, daÂ die grollen Schelfeise, in die 
ein wesentlicher Teil des vom Inland abflieÂ§ende Eises transportiert wird, durch 
ihre Ankopplung an das seitlich benachbarte Festland und an ihrer Basis an hÃ¶her 
Teile des flachen Schelfs einen stabilisierenden EinfluB auf den Eisschild ausÃ¼be 
(Sanderson, 1979; Hindmarsh, 1993a; Thomas, 1979a; Van der Veen, 1985; Van der 
Veen, 1987; MacAyeal, 1987). Ãœbe 90% der Akkumulation Ã¼be der Westantark- 
tis wird durch 19 EisstrÃ¶m abtransportiert, von denen wiederum 15 in die beiden 
grofien Schelfeise mÃ¼nden 
Mercer (1978, und darin zitierte Literatur) verweist darauf, daÂ eine Verdoppelung 
des COz-Gehaltes in der AtmosphÃ¤r einen Anstieg der polaren Jahresmitteltempe- 
raturen um bis zu 10 'C bewirkt. Solch eine drastische Zunahme dieses Treibhaus- 
gases ist, je nach AbschÃ¤tzungen in den nÃ¤chste 50 bis 200 Jahren zu erwarten 
(Mercer, 1978). Nach neueren Untersuchungen folgt aus diesem Anstieg des COz- 
Gehaltes eine ErhÃ¶hun der globalen Temperatur von 3,5 bis 5 'C, was fÃ¼ die 
Polargebiete Ã¤hnlich Auswirkungen hat wie von Mercer vorausgesagt (Wetherald 
und Manabe, 1988; IPCC, 1990). Die damit verbundene Ã„nderun des Tempera- 
turregimes im MÃ¼ndungsbereic von Filchner-Ronne-Schelfeis und Ross-Schelfeis 
kÃ¶nnte analog zu den heutigen VerhÃ¤ltnisse an der Halbinsel, zu einer lokalen De- 
stabilisierung fÃ¼hren Da die Reaktionszeiten von Schelfeisen auf Schwankungen der 
Massenbilanzparameter in der GrÃ–Benordnun von wenigen hundert Jahren verhÃ¤lt 
nismÃ¤Bi kurz sind (Whillans, 1981; Van der Veen, 1986), ist eine Ausdunnung des 
SchelfeiskÃ¶rper bis in den Bereich des Ãœbergang zum Inlandeis zu erwarten. Die 
Abnahme der Eisdicke reduziert einerseits die Gebiete mit GrundberÃ¼hrun inner- 
halb des Schelfeises, andererseits wird das AbfluBgleichgewicht des Inlandeises an 
dessen Ãœbergan zur schwimmenden Eisplatte gestÃ¶rt FÃ¼ ein plÃ¶tzliche Verschwin- 
den der groÂ§e Schelfeise sagt Mercer (1978) einen Zerfall des gesamten westantark- 
tischen Eisschildes innerhalb weniger Jahrzehnte voraus. Dies ergÃ¤b einen mittleren 
Anstieg des Meeresspiegels um mehr als fÃ¼n Meter. 
Da es sich hier um einen mannen Eisschild handelt, d.h. daÂ der grÃ¶Â§ Teil des 
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Untergrundes auch im eisfreien Fall unter dem Meeresspiegel liegt, sollte mit ein- 
setzendem RÃ¼ckzu der Aufsetzlinie (groundzng line) in immer tiefere Bereiche kein 
stabiler Zustand mehr erreicht werden. In zahlreichen Artikeln wurde seit den Arbei- 
ten von Weertman (1974) und Mercer (1978) begrÃ¼ndet daÂ weder die AuflÃ¶sun 
der Schelfeise noch der Zerfall des Eisschildes innerhalb solch kurzer Zeitspannen 
mÃ¶glic ist (Van der Veen, 1985; Thomas et al., 1979; Budd et al., 1984; Van der 
Veen, 1986; Zwally, 1991; Hindmarsh, 1993b, u.a.). Eine Reihe von wechselwirken- 
den Mechanismen stabilisieren die Dynamik der Schelfeise wie auch des Eisschildes 
selbst. Die Wirkung der Zonen, in denen sich die schwimmende Eisplatte in Kon- 
takt zum Festland befindet (passive Randzonen und sog. ice rumples), wurde in 
den letzten 15 Jahren mehrfach untersucht (Hughes, 1982; Lange und MacAyeal, 
1989; MacAyeal et  al., 1986; MacAyeal, 1987; Sanderson und Doake, 1979; Van der 
Veen, 1986). Es besteht allgemeine Ãœbereinstimmun darÃ¼ber daÂ ein durch sol- 
che Zonen in der mechanischen AusdÃ¼nnun behindertes Schelfeis dem ungestÃ¶rte 
MassenabfluB aus dem Inland eine rÃ¼ckwirkend Kraft entgegensetzt. FÃ¼ theoretisch 
frei nach allen Richtungen expandierende Schelfeise ist diese Kraft verschwindend 
gering. 
Die Nahtstelle zwischen dem auf festem Untergrund aufliegenden EiskÃ¶rpe und dem 
schwimmenden Bereich spielt eine zentrale Rolle in der gesamten Massenbilanz- 
und StabilitÃ¤tsdiskussion UnabhÃ¤ngi von der konkreten Form und Ausdehnung 
dieses Ãœbergange verÃ¤nder sich im wesentlichen die Ankopplung zwischen Eisun- 
terseite und Untergrund durch das Verschwinden der Scherspannungsanteile an der 
GrenzflÃ¤ch zwischen Eis und Wasser. Solange das Eis sich Ã¼be festes Material 
bewegt, erfÃ¤hr es eine je nach den VerhÃ¤ltnisse unterschiedlich groÂ§ Reibungs- 
kraft. In Bereichen, in denen es am Grund festgefroren ist, muÂ der Transport sogar 
ausschlieÂ§lic durch innere Deformation erfolgen. Daher treten vor allem in den 
tieferen Bereichen des gegrÃ¼ndete EiskÃ¶rper starke Scherdeformationen auf. Dem- 
gegenÃ¼be fehlt diese Reibungskraft unter dem schwimmenden Anteil vollstÃ¤ndig 
das Eis gleitet reibungsfrei auf dem Wasser. Der hydrostatische Druck des Wassers 
an der Unterkante der Schelfeisfront steht im Gleichgewicht zum hydrostatischen 
Druck des schwimmenden EiskÃ¶rper an dieser Stelle. Durch die unterschiedliche 
Dichte der zwei AggregatzustÃ¤nd Eis und Wasser und dem daraus resultieren- 
den Freibord des Schelfeises besteht allerdings eine vertikal variierende Druckdiffe- 
renz zwischen Eis und Wasser mit einem Maximum an der WasseroberflÃ¤ch (siehe 
Abb. 5.2). Die daraus resultierende Kraft fÃ¼hr zur Expnsion der schwimmenden 
Eisplatte, solange ein Freibord existiert. Die Bewegungsform wechselt also in der 
Ãœbergangszon vom scherungsdominierten FlieÂ§e Ã¼be festem Grund zu freiem 
Gleiten auf dem Wasser. Im letzteren Fall erfolgt die AusdÃ¼nnun der Eisplatte 
nur noch durch Longitudinalspannungen, die durch den gravitativen EnergieÃ¼ber 
schuÂ der FreibordhÃ¶h hervorgerufen werden (Paterson, 1994). 

Die Bedeutung dieser fJbergangszone wurde schon frÃ¼ erkannt. Theoretische aber-  
legungen und Modellstudien sind mit den verschiedensten AnsÃ¤tze versucht worden 
(Weertman, 1974; Van der Veen, 1985; Herterich, 1987; Muszynski und Birchfield, 
1987; Barcilon und MacAyeal, 1993). Allerdings ist es trotz der verhÃ¤ltnismÃ¤fi ein- 
fachen Physik fÃ¼ einen homogenen, isotropen und nicht komprimierbaren KÃ¶rper 
als der das Eis gewÃ¶hnlic betrachtet wird, nicht mÃ¶glich eine geschlossene, ana- 
lytische LÃ¶sun fÃ¼ einen allgemeinen dreidimensionalen Fall anzugeben. Das Ver- 
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halten wird durch das nichtlineare FlieÂ§geset kompliziert, so daÂ die beschriebenen 
Ãœbergangszone meist mehr oder weniger stark parametrisiert waren und fÅ  ̧ den 
Eisschild und das Schelfeis die jeweils Å¸bliche Vereinfachungen verwendet wurden. 
Lestringant (1994) gibt fiir den zweidimensionalen Fall eine LÃ¶sun der allgemeinen 
Stokes-Gleichungen an, wobei allerdings nur freie Expansionsbedingungen fÅ  ̧ das 
Schelfeis angenommen wurden. In diesem Fall wirkt keine rÃ¼ckwirkend Kraft auf 
den gegrÃ¼ndete Teil und die zwei Systeme kÃ¶nne als entkoppelt angesehen werden 
(Lestringant, 1994). 

In der vorliegenden Arbeit wurden die Stokes-Gleichungen fÃ¼ das laminare FlieÂ§e 
eines homogenen KÃ¶rper erstmals ohne die bislang fÃ¼ Eisschild- oder Schelfeismo- 
delle spezifische VernachlÃ¤ssigun physikalischer Terme in einem dreidimensionalen 
numerischen Modell entwickelt. Mit dem bisher rein mechanischen Modell kÃ¶nne 
in Verbindung mit der implementierten KontinuitÃ¤tsgleichun das Gleichgewichts- 
verhalten und die zeitliche Evolution von Eismassen im Bereich der Ãœbergangszon 
fÃ¼ nahezu beliebige Geometrien untersucht werden. Im Grunde widerspricht die 
Existenz dieses Modells den Dogmen der Modellierungsschule, die numerischen For- 
mulierungen stets so minimal wie mÃ¶glic zu halten, um gerade noch den geforderten 
Genauigkeiten der physikalischen Grundlagen zu geniigen. Schelfeis- und Eisschild- 
physik sind weitgehend verstanden. Aus dem Vergleich der Resultate parametri- 
sierter fJbergangszonen mit Feldmessungen kÃ¶nne angepaÂ§t Modelle entwickelt 
werden, die die Dynamik stetig beschreiben. Die Untersuchung der einzelnen Terme 
auf ihre Ordnung und Normierungsmethoden gibt Aufschlufl Ã¼be den relativen Ein- 
fluÂ auf die GesamtlÃ¶sung Konkrete Werte fÃ¼ die im allgemeinen vernachlÃ¤ssigte 
AusdrÃ¼cke ihre rÃ¤umlich Verteilung und ihre Bedeutung fÃ¼ das Gesamtverhal- 
ten des Systems kÃ¶nne mit den oben genannten Methoden nicht erzielt werden. 
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Der direkte Anwendungsbereich des hier entwickelten Modells liegt daher in der 
Beurteilung der Auswirkungen einzelner Komponenten des Spannungstensors auf 
die Dynamik und Geometrie des Systems "Ãœbergangszone (Abb. 1.1). Aus Sensi- 
tivitÃ¤tsstudie werden direkte Ergebnisse Ã¼be die Signifikanz der VernachlÃ¤ssigun 
bestimmter Teile des mathematischen Formalismus erzielt. Daraus lÃ¤Â sich wieder 
der Weg der Forderung nach Minimierung des numerischen Aufwandes beschrei- 
ten, diesmal mit quantitativen Belegen fÃ¼ die Erhaltung der physikalisch wichtigen 
Eigenschaften innerhalb des Modells. 

In dieser Arbeit soll vorrangig anhand schematischer Studien an einfachen Modell- 
konstruktionen die FunktionalitÃ¤ und die StabilitÃ¤ des entwickelten Modells dar- 
gestellt werden. Die Ã„nderun des vorherrschenden Spannungsregimes im EiskÃ¶rpe 
beim Ãœberquere der Aufsetzlinie kann hiermit erstmals aus einer geschlossenen 
mathematischen Formulierung heraus berechnet und gezeigt werden. Mit dieser ge- 
schlossenen Darstellung Ã¼be die Aufsetzlinie hinweg ist es mÃ¶glich die Wechselwir- 
klingen zwischen gegrÃ¼ndete und schwimmendem Eis direkt zu untersuchen. 
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Kapitel 2 

Der Westantarktische Eisschild in 
der Diskussion 

Das Ziel dieser Arbeit ist die Darstellung der Wirkungsweise eines dreidimensionalen 
Modells fÃ¼ das Flief3en von Eis, in dessen physikalischer Grundkonzeption keine ein- 
schrÃ¤nkende Vereinfachungen gemacht worden sind. Diese Thematik bezieht ihre 
Relevanz aus der noch nicht vollstÃ¤ndi geklÃ¤rte Dynamik im Ãœbergangsbereic 
zwischen Eisschild und Schelfeis. Der Westantarktische Eisschild reagiert, wie im 
einleitenden Kapitel schon angedeutet, wahrscheinlich sehr sensibel auf Variationen 
in dieser kritischen Zone. Auch wenn die entwickelten numerischen Verfahren noch 
nicht auf ein direktes Problem aus diesem Bereich angewendet werden, soll hier der 
Versuch unternommen werden, den derzeitigen Wissensstand zu diesem klimarele- 
vanten EiskÃ¶rpe im Ãœberblic darzustellen, fÃ¼ dessen Dynamik nach wie vor gilt, 
daÂ es Glaciology's grand unsolved problem (Van der Veen, 1987) ist. 

2.1 Die Lage des Eisschildes und seine Glazial- 
formen 

Innerhalb des globalen Systems ist bei weitem der grÃ¶Â§ Teil des vorhandenen 
SÃ¼Â§wasse momentan in den groÂ§e Eiskappen GrÃ¶nland und der Antarktis gebun- 
den. Etwa 85% der Masse entfallen dabei auf den antarktischen Eisschild, der 91% 
des weltweiten Eisvolumens darstellt (Hambrey und Alean, 1994). Trotz des sehr 
geringen VerhÃ¤ltnisse von nur 1,8% im Vergleich zur Gesamtmasse des Wassers in 
den Ozeanen wÃ¤re die Auswirkungen eines totalen Abschmelzens fÃ¼ die mensch- 
liche Zivilisation fatal. Allein der potentielle Anstieg des Meeresspiegels wÃ¼rd im 
Mittel etwa 70 Meter bet,ragen (Van der Veen, 1987). Solche "worst case" Szena- 
rien sind nach dem bisherigen Kenntnisstand in historischen Zeitskalen nicht rele- 
vant (Huybrechts, 1993), verdeutlichen aber die MengenverhÃ¤ltniss in anschaulicher 
Weise. 
Die Westantarktis stellt eine der drei morphologischen Einheiten der Antarktis dar. 
Die Unterscheidung ergibt sich aus geologischer, geographischer wie auch glaziologi- 
scher Sicht (siehe Abb. 2.1). 
Die grÃ¶Â§ FlÃ¤che wie auch den bedeutendsten Eisanteil von 86% der antarktischen 
Eismasse, nimmt die sogenannte Ostantarktis ein (Drewry et al. (1982), siehe Abb. 
2.1 und 2.2). Der Name weist auf ihre Lage in der Ã¶stliche Hemisphke hin. Unter 
der momentanen Eislast von bis zu 4000 Metern liegt der grÃ¶Â§ Teil des festen 
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Abbildung 2.1: Ãœbersich des antarktischen Kontinents mit den wichtigsten Bezeich- 
nungen. ZusÃ¤tzlic sind die Hauptflieflrichtungen und die Eisscheiden eingezeichnet 
(nach Drewry (1983)). 

Untergrundes unter dem Meeresspiegel. Im eisfreien, isostatisch ausgeglichenen Zu- 
stand wÃ¤r dagegen beinahe die gesamte Ostantarktis kontinentales Festland. Auch 
im heutigen Zustand existieren in den Randbereichen der Ostantarktis neben nur 
teilweise vergletscherten Gebirgsketten kleine eisfreie Gebiete, sogenannte Oasen, 
die allerdings nur einen geringen Prozentsatz der GesamtflÃ¤ch darstellen (Drewry 
et al., 1982; Fox und Cooper, 1994). In Bereichen, in denen der Eisschild durch 
die Randgebirge begrenzt ist, bilden grofle Auslaflgletscher das Drainagesystem fÃ¼ 
die Eismassen aus dem Inneren des Kontinents. Durch sehr grofle Flieflgeschwindig- 
keiten erreichen sie hohe Tr&nsportraten. Im Gegensatz dazu ist die Bewegung im 
zentralen Eisschild sehr gering (McIntyre, 1985). 
Aus geologischer Sicht besteht der ostantarktische Teil des Kontinents aus einem 
alten, vornehmlich prÃ¤kambrische Schild, der von jÃ¼ngere Sedimenten und Vul- 
kaniten Ãœberdeck wird (Craddock, 1982). Im Gegensatz dazu sind weite Berei- 
che des Eises der westlichen, sÃ¼dpola,re HemisphÃ¤r in der wesentlich kleineren 
Westantarktis auf ursprÃ¼ngliche Meeresboden gegrÃ¼nde (Abb. 2.3). Die mittlere 
OberflÃ¤chenhÃ¶ dieses Eisschildes ist erheblich geringer als im ostantarktischen Teil 
(Drewry, 1983). Auch im eisfreien, isostatisch ausgeglichenen Zustand bestÃ¼nd die- 
ses Gebiet im wesentlichen aus einem flachen, inselurnrandeten Meeresbecken, das 
teilweise mit tiefen Grabenstrukturen (zum Beispiel dem Bentley Trench) durch- 
zogen ist (Kadmina et al., 1983). Diese Merkmale fÃ¼hre fÃ¼ die westantarktische 
Eismasse zu der Bezeichnung "Mariner Eisschild". Das transantarktische Gebirge 
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Abbildung 2.2: FlÃ¤chen und Volumenanteile der antarktischen Regionen (aus 
Drewry (1983)). 

bildet die Trennungslinie zwischen diesen beiden unterschiedlichen Regionen. 

Der tiefliegende Untergrund in der Westantarktis ist mit ein Grund fÃ¼ die Aus- 
bildung groBer schwimmender Eisplatten. Diese Schelfeise bilden sich durch den 
Abtransport des Eises aus dem Zentrum des Eisschildes Ã¼be dessen Rand (Abb. 
2.1). Liegt der Untergrund weit genug unter der MeeresoberflÃ¤che daÂ der theo- 
retische Tiefgang der Eisdecke geringer ist als die WassersÃ¤ule so schwimmt der 
EiskÃ¶rpe auf. Die Begrenzungslinie zwischen dem aufliegenden und dem schwim- 
menden Eis wird Aufsetzlinie oder grounding line genannt. Durch den Einflus von 
basalem Gleiten und den Tidebewegungen kann allerdings diese scharfe Begrenzung 
oft nicht aufrecht erhalten werden. In diesen FÃ¤lle spricht man besser von einer 
Aufsetzzone, anstelle von einer exakten Linie. Die dynamische Umwandlung des 
Spannungsregimes findet dabei in jedem Fall in einer, in ihrer Ausdehnung noch ge- 
nauer zu definierenden Ãœbergangszon statt. Die fehlende Reibung am Untergrund 
fÃ¼hr zu einer raschen AusdÃ¼nnun der Eisplatte im Abstrom der Aufsetzlinie und 
einer Spreizung des Schelfeises aufgrund der schon erwÃ¤hnte KrÃ¤ftebilan an der 
seewÃ¤rtige Berandung. Schmelzprozesse an der Eisfront und der biegemechanische 
EinfluB der Gezeiten und MeeresstrÃ¶munge bilden einen begrenzenden StabilitÃ¤ts 
faktor fÃ¼ die Eisdicke. In AbhÃ¤ngigkei von der Flieogeschwindigkeit sind daher frei 
expandierende Scheifeise in ihrer Ausdehnung begrenzt (Van der Veen, 1986). 
Findet die Expansion eines Schelfeises in einer Bucht stat t  und erreicht die schwim- 
mende Eisplatte dabei die Berandung, so wirkt diese als stabilisierende Ankerzone. 
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Abbildung 2.3: Basale Niveaus im westantarktischen Eisschild. Nur die schwarzen 
FlÃ¤che erheben sich im eisfreien, i ~ o s t ~ t i s c h  ausgeglichenen Fall Ã¼be den Mee- 
resspiegel, wÃ¤hren der grÃ¶Â§ Teil der Westantarktis ohne die Auflast der Eisbe- 
deckung den Boden eines flachen Meeresbeckens bildet (aus Mercer (1978)). 

Dieselbe Wirkung der Geschwindigkeitsreduktion, Verdickung im Oberstrom und 
Stabilisierung der Eisplatte beobachtet man bei Ankerpunkten an der Schelfeisun- 
terseite durch Aufsetzen des Eises auf Untiefen. Es bilden sich sogenannte EishÃ¶cker 
oder i ce  rumples. Erreicht das Eis in solchen Bereichen mit Bodenkontakt eine kriti- 
sche MÃ¤chtigkeit Ã¤nder sich das Flieberhalten grundlegend. Das anstrÃ¶mend Eis 
bewegt sich nicht mehr gebremst Ã¼be die Untiefe, sondern umflieÂ§ diese und es 
bildet sich eine Eiskuppel, ein sogenanntes zce rise, mit einer eigenen Dynamik aus. 
Insgesamt sind mindestens 44% der antarktischen KÃ¼stenlini (Drewry et  al., 1982), 
nach neueren Analysen sogar 49% (Fox und Cooper, 1994) von Schelfeisen begrenzt. 

Die groÂ§e Schelfeise der Antarktis haben sich ausschlieÂ§lic in ausgedehnten, la- 
teral durch Festland begrenzten Flachseebecken gebildet, in denen die seitliche An- 
kopplung die entsprechende StabilitÃ¤ gewÃ¤hrleistet In zwei dieser schwimmenden 
Eisplatten, das Filchner-Ronne-Schelfeis und das Ross-Schelfeis, die einen wesentli- 
chen Teil des westantarktischen KÃ¼stenverlauf darstellen, strÃ¶me 60% des gesam- 
ten antarktischen Eisabflusses aus dem Kontinent (Suyetova (1966), Abb. 2.1). Das 
ROSS-Schelfeis besitzt mit 507 700 km2 eine nur gerinfÃ¼gi grÃ¶Â§e FlÃ¤che die um- 
schlossenen Eiskuppeln mitgerechnet (Fox und Cooper, 1994), wÃ¤hren das Filchner- 
Ronne-Schelfeis durch seine im Mittel hÃ¶her MÃ¤chtigkei mit 352 000 km3 laut 
Drewry (1982) das volumenmÃ¤j3i grÃ¶Â§ Schelfeis der Welt ist (Abb. 2.2). Aller- 
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dings hat das Filchner-Ronne-Schelfeis nach neueren Auswertungen seit Drewry's 
Berechnungen etwa 9000 km2 an FlÃ¤.ch durch I<albungsereignisse und Neudefini- 
tion der Aufsetzlinie verloren (Fox und Cooper, 1994). Neuere Volumenberech- 
nungen liegen derzeit noch nicht vor. Der Transport der Eismassen aus den Eis- 
schilden in die Schelfeise erfolgt dabei nicht gleichmassig Ã¼be die Kustenlinie ver- 
teilt. Vielmehr wechseln sich Gebiete hoher Eisgeschwindigkeit mit Zonen minimaler 
Eisbewegung ab. Nur ein geringer Prozentsatz des Abflusses geschieht Ã¼be Pas- 
sive RÃ¤nde geringer Geschwindigkeit, wÃ¤hren der weitaus grÃ¶flt Anteil Ã¼be die 
schnellflieflenden EisstrÃ¶m in die Schelfeise gelangt (Morgan et al., 1982). Neben 
dem Massenverlust durch Abkalben groÂ§e Eisberge unterliegt die Massenbilanz ei- 
nes Schelfeises auch den thermischen und strÃ¶mungsmechanische Einwirkungen des 
Ozeans. An der Eisfront und nahe der Aufsetzlinie werden groÂ§ Schmelzraten an 
der Eisunterseite vermutet (Thomas, 1979b), wahrend es in den zentralen Berei- 
chen zu Anfrieren unterkÃ¼hlte Wassers kommen kann (Lewis und Perkin, 1986). 
Solche marinen Eisschichten wurden unter dem zentralen Ronne-Schelfeis entdeckt 
(Thyssen, 1988; Engelhardt und Determann, 1987; Oerter et  al., 1992). 

EisstrÃ¶m werden nicht wie die Auslaflgletscher von Gebirgen begrenzt, sondern 
wechseln sich mit den ruhigeren Eisbereichen ab (Paterson, 1994). Eisstrome, wie 
a,uch AuslaÂ§gletscher besitzen einen klar definierten Wechsel der Neigung entlang ih- 
rer Flieflrichtung, in dessen Umgebung eine im Gegensatz zu den Eisschilden konkave 
OberflÃ¤ch beobachtet wird. Die Ant,riebsspannung nimmt daher in Flieflrichtung 
ab, wÃ¤hren die OberflÃ¤chengeschwindigkei zunimmt (Budd et al., 1984). Die ho- 
hen Flieflgeschwindigkeiten bei gleichzeitig geringer OberflÃ¤chenneigun kÃ¶nne nur 
durch einen mehr oder weniger hohen Anteil von basalem Gleiten an der Bewegung 
zustande kommen. Der Gleitmechanismus selbst kann dabei unterschiedlich sein. 
Ist die Unterseite des Eises temperiert, kann ein Schmelzwasserfilm existieren, der 
die Reibung zwischen Eis und Untergrund reduziert. Unt,er einigen EisstrÃ¶me sind 
dÃ¼nn Schichten von Moranenschutt nachgewiesen worden, Ã¼be die sich das Eis be- 
wegt (Engelhardt et  al., 1990). In diesem Fall kann die Bewegung an der GrenzflÃ¤ch 
zwischen den Medien stattfinden, es kann aber auch zu einer int,ernen Deformation 
des Geschiebes kommen (Alley et al., 1987b; MacAyeal, 1989). Wie es letztlich zu 
den hohen Flieflgeschwindigkeiten kommt ist immer noch nicht vollstÃ¤ndi geklÃ¤r 
(Van der Veen, 1987). Bisherige Modelle haben allenfalls Teilbereiche der wirkenden 
physikalischen Prinzipien zugrundegelegt (Bentley, 1987). 
Diese unterschiedlichen Bedingungen deuten auf die Vielfalt der Erscheinungsform 
Eisstrom hin. Viele EisstrÃ¶m haben sich entlang von vorgegebenen StÃ¶rungszone 
entwickelt und fÃ¼lle heute tiefe Grabenstrukturen (Morgan et al., 1982). Demge- 
genÃ¼be existieren vor allem entlang der Siple-KÃ¼st im Drainagebereich des Ross- 
Schelfeises flachgegrÃ¼ndet Eisst.rÃ¶m stark fluktuierender Dynamik (Bindschadler et 
al., 1987; Shabtaie et al., 1988). Diese EisstrÃ¶m sind durch ihre sehr geringen Bett- 
und OberflÃ¤chenneigungen sowie zur MÃ¼ndun hin verschwindenden Antriebsspan- 
nungen charakterisiert. Ihre seitliche Abgrenzung fÃ¤ll in einigen Bereichen nicht mit 
den Berandungen des flachen Betts zusammen (Bentley, 1987). 

Neben dem Eisabfiufl in die Schelfeise gelangt auch ein nennenswerter Teil durch 
Thwaites-Gletscher und Pine-Island-Gletscher in die Amundsensee (Abb. 2.1). Die- 
ser direkte Abflufl aus den schnell flieflenden Gletschern ohne vorgelagerte Schelfeise 
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wird von einigen Autoren als weiterer SchlÃ¼sse fÃ¼ die StabilitÃ¤ des westantark- 
tischen Eisschildes angesehen (Hughes. 1977; Thomas et al., 1979). Ob sich diese 
Gletschersysteine momentan im Gleicligewicht befinden, ist nach wie vor unklar. 
Periodische Kalbungsereignisse und ein scheinbarer MassenÃ¼berschu im ZufluBge- 
biet des Pine-Island-Gletschers allein lassen noch keine eindeutige Schluf3folgerung 
zu (Crabtree und Doake, 1982). 

Der geringe verbleibende Anteil von knapp 0.8% am siidpolaren Eisvolumen setzt 
sich zusammen aus kleinen isolierten Eiskappen, Gebirgsgletschern und Schelfei- 
sen der antarktischen Halbinsel, der dritten groÂ§e Einheit der Antarktis. Diese 
sichelformige Gebirgskette erstreckt sich als Fortsetzung der Westantarktis in Rich- 
tung des sÃ¼dainerikanische Kontinents bis weit Ã¼be den Polarkreis hinaus und 
ist durch ein sehr maritimes Klima geprÃ¤gt Dynamisch ist die antarktische Halb- 
insel weitgehend vom westantarktischen Eisschild getrennt, wenngleich ein Teil des 
Massenabflusses in das Ronne-Schelfeis eingeleitet wird (Huybrechts, 1992). 

tabilit5tsdiskussion im Wandel der Mo- 
delle 

Die Beurteilung der StabilitÃ¤ des Eisschildes ist eng mit den klimatischen VerhÃ¤lt 
nissen des sÃ¼dpolare Raumes verbunden. Neben einer kurzen Darstellung der rezen- 
ten klimatischen Bedingungen soll die Verflechtung zwischen Klima, Massenbilanz 
und potent,ieller Reaktion des Eisschildes beleuchtet werden. 
Das heutige Klima der Antarktis ist durch niedrige Jahresmitteltemperaturen und 
geringe NiederschlÃ¤g geprÃ¤.gt Mit wachsender Entfernung von der KÃ¼st und da- 
mit im allgemeinen grÃ¶Â§er HÃ¶h Ã¼be NN sinken Temperaturen und Schneefall auf 
minimale Werte. Der innere Bereich der Ostantarktis kann in Bezug auf die Akkumu- 
lation als WÃ¼st bezeichnet werden. Durch den nicht unterbrochenen zirkumpolaren 
Ozean herrschen in der Antarktis verhÃ¤ltnismÃ¤ss stabile Groflwetterlagen. In den 
nahen KÃ¼stenregione dominiert ganzjÃ¤hri ein System von Tiefdruckgebieten mit 
westlichen Winden in der mittleren und oberen TroposphÃ¤re In der Grenzschicht 
zur OberflÃ¤ch herrschen Ã¶stliche von der Topographie beeinfluÂ§t Winde vor. Im 
Innern des Kontinents existiert ein zentralkontinentales Hoch (Schwerdtfeger, 1984). 
Dieses stark zonal orientierte System fÃ¼hr zu einer gewissen klimatischen Isolierung 
der Antarktis. Die hohe RÃ¼ckstrahlun der SchneeoberflÃ¤ch und die, durch die po- 
lare Lage niedrigen SonnenhÃ¶he erzeugen eine starke Temperaturinversion Ã¼be 
dem Kontinent. Infolge der zunehmenden HÃ¶h in Richtung des kontinentalen Zen- 
trums wird eine beinahe radiale Temperaturverteilung beobachtet, wie sie in Abb. 
2.4 dargestellt ist. 
Auf allen Seiten des ant,arktischen Festlandes mÃ¼sse die feuchtigkeitsbeladenen 

Luftmassen in grof3e HÃ¶he aufsteigen, um in die Zentralantarktis zu gelangen. 
WÃ¤hren des Aufstiegs sinkt mit der Temperatur auch die AufnahmekapazitÃ¤ fÃ¼ 
Wasserdampf in der Luft und es tritt typischer Steigungsniederschlag auf. Oberhalb 
der kalten und damit trockenen bodennahen Schichten existiert im allgemeinen ein 
bis zu 1500 m dickes, deutlich wÃ¤,rmere Luftpaket mit entsprechend hÃ¶here Was- 
serdampfgehalt (Schwerdtfeger, 1984). Die Akkumulationsverteilung Ã¼be dem ge- 
samten Kontinent zeigt Abb. 2.5 (Giovinetto et  al., 1990). Deutlich sind die hÃ¶here 
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Abbildung 2.4: Verteilung der mittleren Jahrestemperatur an der OberflÃ¤ch in der 
Antarktis. Die Isothermen sind in Grad unter 0 'C angegeben (nach Giovinett,~ et 
a.1. (1990)). 

Akkumulationswerte in den KÃ¼stenregione zu sehen, wÃ¤hren die Werte in Rich- 
tung Inlandeis schnell abnehmen. 
Nach Giovinetto und Bentley (1985) liegen die mittleren jÃ¤hrliche Akkumulati- 

onsraten fÃ¼ den gegrÃ¼ndete Eisschild bei 124 kg r n 2 ,  wÃ¤hren die Werte auf den 
Schelfeisen 263 kg m 2  betragen. In der zentralen Ostantarktis resultiert ein wesent- 
licher Anteil der Akkumulation aus dem Ausfrieren der Feuchte aus den hÃ¶here 
Luftmassen, wenn diese in Kontakt mit der Inversionsschicl~t geraten. Dagegen sind 
die NiederschlÃ¤g an der antarktischen Halbinsel deutlich von den orographischen 
Bedingungen geprÃ¤g (Schwerdtfeger, 1984). Windverfrachtung spielt fÅ  ̧ die lokale 
Schneeumlagerung eine Rolle, hat aber nur einen geringen EinfluB auf die Mas- 
senbilanz (Schwerdtfeger, 1970). Verdunstung wie auch Sublimation tragen nicht 
signifikant zur antarktischen Massenbilanz bei. Bei den gegenwÃ¤rti vorherrschen- 
den Temperaturen tritt OberflÃ¤chenschmelze im Randbereich des Kontinents auf. 
der Beitrag zum tatsÃ¤chliche Massenverlust ist allerdings ebenfalls gering. 

FÃ¼ die Westantarktis gelten die allgemeinen Aussagen prinzipiell ebenfalls. Die 
Temperaturen sind durch die geringere durchschnittliche HÃ¶h und den stÃ¤rkere 
maritimen EinfluÂ nicht so t,ief. Speziell im Einzugsbereich des Ross-Schelfeises tre- 
ten jedoch sehr niedrige Akkumulationsraten auf. Giovinetto und Bentley (1985) 
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Abbildung 2.5: Verteilung der mittleren Akkumulation an der OberflÃ¤ch des antark- 
tischen Kontinents. Die Zahlenangaben an den Isoplethen sind in Einheiten von 100 
kg m 2  a 1  angegeben. Die gestrichelten Linien entsprechen den Haupteisscheiden 
(nach Giovinetto et al. (1990)). 

fÃ¼hre dies, bei den geringen Seehohen in diesem Gebiet und der weiten Entfernung 
vom Ozean, auf einen Kontinent,aleffekt zurÃ¼ck Am nÃ¶rdliche Kontinentalrand der 
Westant,arktis treten dagegen, bedingt durch orographische Mechanismen, verhÃ¤lt 
nismÃ¤Bi groBe Niederschla.gsraten auf. Wie bereits in der Einleitung erwÃ¤hnt hat 
die klinlatisch scheinbar relevante -5 'C - Jahresisotherme in den letzten Jahrzehn- 
ten eine SÃ¼dwanderun vollzogen. Der Bereich des westantarktisihen Eisschildes 
wurde jedoch noch nicht erreicht. 
Die geschildert,en morphologischen, geogra,phischen wie auch die klimatischen Vor- 
aussetzungen weisen dem westantarktischen Eisschild eine dominierende Rolle inner- 
halb der KryosphÃ¤r in Bezug auf die VerknÃ¼pfun mit den globalen klimatischen 
VerhÃ¤ltnisse zu. Der Eisschild der Ostantarktis ist durch den engen Schelfsaum, 
der den Kontinent umgibt, in seiner Ausdehnung beschrÃ¤nkt wÃ¤hren das Eis der 
Westantarktis in den flachen Schelfbereichen von Weddellmeer, Amundsensee und 
Rossmeer sehr flexibel reagieren kann. Eine Zunahme der Jahresn~itteltemperaturen 
wirkt sich zuerst auf die wÃ¤rmer und niedrigere Westantarktis aus. Bei den sehr 
geringen mittleren Temperaturen selbst im Randbereich der Ostantarktis fÃ¼hr eine 
Temperaturerhohung durch den grofleren Feuchtegehalt der Luftmassen in erster Li- 
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nie zu einem Anwachsen der Akkumulationsraten. GrofiflÃ¤chige OberflÃ¤~chenschmel 
Zen und damit ein RÃ¼ckzu des Eisschildes kÃ¶nnt erst bei einem enormen Anstieg 
der Temperaturen in einer GrÃ¶flenordnun von 10 'C eine nennenswerte Rolle spielen 
(Huybrechts, 1992). Eine solche ErhÃ¶hun wÃ¼rd wiederum den westantarktischen 
EiskÃ¶rpe schon sehr viel frÃ¼he beeintrÃ¤chtigen 

Die Massenbilanz in der Westantarktis ist auflerdem nicht nur von potentiellem 
OberflÃ¤chenschmelze oder erhÃ¶hte Kalbungsraten der umgebenden. Schelfeise be- 
einflufit. Eine wichtige Rolle spielt auch die ozeanische Zirkulation unter den Schelf- 
eisen und die damit verbundenen, teilweise erheblichen Schmelzraten an ihrer Un- 
terseite (Determann et al., 1990 (1991); Grosfeld et al., 1992 (1994)). Aus diesem 
Grund kÃ¶nne Massenbilanzuntersuchungen an der Schelfeisfront nur bedingt fÃ¼ 
die Beurteilung des Massenverlustes des Eisschildes herangezogen werden. Das ge- 
koppelte System der TemperaturabhÃ¤ngigkei von Niederschlag, Schmelzen und auch 
des Fliefiverhaltens von Eis, zusammen mit dem Einflufl der Gesamteismenge auf den 
Meeresspiegel und damit wieder auf die maximal fÃ¼ die Ausdehnung des Eisschildes 
verfÃ¼gbar FlÃ¤ch ist sehr kompliziert. Dieses gesamtklimatische Konzept ist nicht 
Gegenstand dieser Arbeit, in der die grundlegenden mechanischen Prinzipien in der 
Ãœbergangszon untersucht werden sollen. Es wird fÃ¼ detailliertere Besprechungen 
auf die reichhaltige Literatur verwiesen: Thomas und Bentley (1978), Stuiver et  al. 
(1981), Denton und Hughes (1981), Oerlemans und Van der Veen (1984), Broccoli 
und Manabe (1987), Paterson (1994), um nur einige zu nennen. 

Die SensibilitÃ¤ auf Schwankungen der Temperatur, der Akkumulations- und Abla- 
tionsraten wie auch des Meeresspiegels haben zu einer intensiven Diskussion um das 
StabilitÃ¤tsvefhalte des westantarktischen Eisschildes gefÃ¼hrt 
Ausschlaggebend fÃ¼ dieses rege Interesse ist die schon mehrfach erwÃ¤hnt 
GrÃ¼ndun des Eisschildes auf einem tiefgelegenen, in groflen Bereichen sehr flachen, 
schÃ¼sselfÃ¶rrnig Untergrund. Allein diese Tatsache weist schon fÃ¼ geringe Schwa,n- 
klingen der Eisdicke oder des Meeresspiegels auf eine hohe MobilitÃ¤ der Aufsetzlinie 
hin. Verschiebt sich diese Linie, Ã¤nder sich die FlÃ¤ch aufliegenden Eises und damit 
die Dynamik des Eisschildes. Die verÃ¤ndert Dynamik beeinfluflt den Massent,rans- 
port und damit wieder die Eisdicke in der Ãœbergangszon zum Schelfeis. FÃ¼ den 
Fall einer allgemeinen ErwÃ¤rmun wÃ¼rd ein frei expandierendes Schelfeis durch 
verstÃ¤rkt Kalbungs- und basale Schmelzmten sukzessive ausdÃ¼nnen Die verrin- 
gerte MÃ¤chtigkei im Aufsetzbereich fÃ¼hr zu einem steileren OberflÃ¤chenprofi und 
damit einer Zunahme des Massentransports aus dem Eisschild. Damit verringert sich 
dessen Eisdicke und die Aufsetzlinie wandert landeinwÃ¤rts Steigt der Untergrund 
in dieser Richtung an, wie es fÃ¼ kontinentale Eisschilde typisch ist, so stellt sich 
ein neues Gleichgewicht ein. Dieses Verhalten ist in der Abbildung 2.6 oben darge- 
stellt. In der Westantarktis sinkt in vielen Bereichen der Boden Richtung Zentrum 
und die Aufsetzlinie gerÃ¤ in tieferes Wasser (Abb. 2.6, unten). Die AusdÃ¼nnun 
eines ungebremsten Schelfeises durch interne Kriechprozesse ist proportional zur 
vierten Potenz der Eisdicke (Weertman, 1957), was zu einem weiteren RÃ¼ckzu der 
Aufsetzlinie fÃ¼hr und im Extremfall in einem vollstÃ¤ndige Kollaps des Eisschildes 
endet. Dieser Migration wirkt der Nachschub von Eis aus dem Inland entgegen. Wel- 
cher ProzeB dabei dominiert, ist nicht ganz geklÃ¤r (Thomas et al., 1979; Van der 
Veen, 1986). Dieses Szenario gilt eingeschrÃ¤nk nur fÃ¼ ein ungebremst,es, frei ex- 
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Kontinentaler Eisschild 

Mariner Eisschild 

Abbildung 2.6: Modellvorstellung eines kontinentalen (oben), "bw. marinen (unten) 
Eisschildes. Der Untergrund steigt fÃ¼ den kontinentalen Eisschild zum Zentrum hin 
an. Auch bei einem RÃ¼ckgan der Aufsetzlinie bleibt der Eisschild stabil, wÃ¤hren 
fur einen marinen Eisschild der EiskÃ¶rpe soweit ausdÃ¼nnt bis er auf dem Ozean 
aufschwimmt. 
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pandierendes Schelfeis, wurde aber als Gedankenexperiment fÃ¼ die Situation i n  der 
Westantarktis oft herangezogen. 

Der mÃ¶glich Zusammenhang zwischen einem um 5 m  hÃ¶here Meeresspiegel im  
letzten Interglazial, das vor etwa 120 000 Jahren endete, und einer gleichgroÂ§e po- 
tentiellen Zunahme durch das Verschwinden des westantarktischen Eisschildes hat 
schon in den 60er Jahren die glaziologische Welt beschÃ¤ftig (Mercer, 1968). Lei- 
der kÃ¶nne geringere GletscherstÃ¤nd als die rezenten nicht direkt nachgewiesen 
werden. Hinweise auf die Ausdehnung des EiskÃ¶rper in der Westantarktis bis an 
den Rand des Ross-Schelfs wÃ¤hren der Weichseleiszeit belegen aber eine lebhafte 
glaziale Fluktuation in dieser Region (Denton und Hughes, 1981). Allerdings sind 
inzwischen auch Modelle fÃ¼ die Reaktion des grÃ¶nlandische Eisschildes wÃ¤hren 
des Eem Interglazials entwickelt worden, die mit einem Anstieg von 2 bis 3 m eine 
Ã¤hnlich Ã„nderun des Meeresspiegels aufweisen (Huybrechts et al., 1991). Damit 
entfÃ¤ll die Notwendigkeit eines vollstÃ¤ndige Kollapses des westantarktischen Eis- 
schildes in dieser letzten Warmzeit. 

Aus den bis dahin bekannten Daten aus Eis- und Sedimentkernen Ã¼be 
MorÃ¤nenstÃ¤n erarbeitete Hughes (1973) die Vereisungsgeschichte der Antarktis 
wÃ¤hren der letzten sieben Millionen Jahre. Die Rekonstruktion ergab fÃ¼ das Eis 
der Westantarktis eine allgemeine RÃ¼ckzugstendenz unterbrochen von gelegentli- 
chen, sukzessive geringeren VorstÃ¶ssen Aus dem Vergleich von Gleichgewichtspro- 
filen mit gemessenen OberflÃ¤chenprofile in der Westantarktis, zusammen mit Be- 
obachtungen Ã¼be sinkende EisoberflÃ¤che im zentralen Marie Byrd Land, schlieÂ§ 
Hughes auf einen gegenwÃ¤rti noch a,ndauernden RÃ¼ckgan des westantarktischen 
Eisschildes, der durch den marinen Charakter des Eisschildes zu einer AuflÃ¶sun 
fÃ¼hre wird. Weertman's Analyse (Weertman, 1974) der StabilitÃ¤ eines marinen 
Eisschildes ergab, daÂ fÃ¼ die Begrenzung durch ein frei schwimmendes Schelfeis ab 
einer bestimmten Grenztiefe des Untergrundes nur ein stabiler Zustand existiert, bei 
dem sich der Eisschild bis an den Rand des kontinentalen Schelfs erstreckt. Reicht 
die Akkumulation nicht aus, diese Form zu erhalten, wandert die Aufsetzlinie suk- 
zessive in Richtung Zentrum, bis der Eisschild vollstÃ¤ndi aufschwimmt und sich 
damit auflÃ¶st Er weist allerdings ausdrÃ¼cklic darauf hin, daÂ aus den getroffenen 
AbschÃ¤tzunge und den vorliegenden Daten keine endgÃ¼ltig Aussage Ã¼be die der- 
zeitige StabilitÃ¤ des westantarktischen Eisschildes getroffen werden kann. In den 
folgenden Jahren deuteten die Arbeiten verstÃ¤rk auf eine BestÃ¤tigun der Insta- 
bilitatstheorie hin (Hughes, 1975; Mercer, 1978; Thomas, 1979a, und andere). Als 
Folge der globalen ErwÃ¤,rmun wurden sogar AuflÃ¶sungszeite von weniger als 100 
Jahren als mÃ¶glic angesehen. 
Thomas and Bentley (1978) entwickelten ein Modell fÃ¼ die quantitative Be- 
stimmung der Bildung, Ausdehnung und des Zerfalls eines marinen Eisschildes. 
Getriggert durch einen sinkenden Meeresspiegel und einer Anhebung des Meeres- 
bodens simulierten sie die Bildung eines spÃ¤tpleistozÃ¤n Ross-Eisschildes, dessen 
maximale Ausdehnung mit einer Folge paralleler Schwellen a m  Rand des kontinen- 
talen Schelfs zusammenfÃ¤llt Der folgende Anstieg des Meeresniveaus vom glazia- 
len. Minimum auf heutige Werte erlaubte die Berechnung von RÃ¼ckzugsrate des 
Eisschildes fÃ¼ verschiedene verwendete Eisstromsysteme. Nach einem anfÃ¤nglic 
langsamen Eisverlust wÃ¤hren der ersten 1500 bis 2550 Jahre nahm der RÃ¼ckzu 
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sehr schnell auf Werte von 0,5 bis 25km a 1  zu. 7000 Jahre vor heute war fÃ¼ 
alle Szenarien, die eine Existenz von Schelfeisen erlauben, das resultierende Schelf- 
eis nahezu identisch mit der rezenten Ausdehnung des Ross-Schelfeises. Die schelf- 
eisfreien Versuche resultierten in einer AuflÃ¶sun des Eisschildes vor 9000 Jahren. 
Daraus schlieÂ§e die Autoren a,uf einen schnellen Zerfall des heutigen Eisschildes, 
falls infolge klimatischer VerÃ¤nderunge die Schelfeise der Westantarktis verschwin- 
den wÃ¼rden Nichtlineare, positive RÃ¼ckkopplungseffekt zwischen Untergrund- und 
OberflÃ¤chenneigung Migration der Aufsetzlinie, Akkumulationsraten, Meeresspie- 
gelvariationen und isostatische Vertikalbewegungen ermÃ¶gliche schon "bei geringen 
StÃ¶runge in einem dieser Faktoren die vÃ¶llig AuflÃ¶sun oder aber das Anwachsen 
des Eisschildes bis an den Kontinentalrand. Ein entscheidender Stabilisierungsfaktor 
ist dabei die seitliche oder punktuell basale Verankerung der Schelfeise. Da ungewifl 
ist, ob sich der westantxktische Eisschild derzeit im Gleichgewicht befindet, kÃ¶nne 
Effekte wie die Zunahme der Eisdicke in Bereichen des Ross-Schelfeises, zusammen 
mit der Beobachtung des Einsinkens im Gipfelbereich des Eisschildes, auch auf ein 
konsolidierendes Verhalten hindeuten (Thomas et al., 1979). 

Aus einem einfachen Modell fÃ¼ die Migration der Aufsetzlinie eines marinen 
Eisschildes von Thomas (1977) wurden in den folgenden Jahren mehrere Mo- 
delle zur Dynamik eines marinen Eisschildes entwickelt. Im allgemeinen stimmten 
die Ergebnisse darin Ã¼berein daÂ der westantarktische Eisschild potentiell insta- 
bil ist (Thomas, 1979a; Stuiver et al., 1981; Bentley, 1984; Lingle, 1984). Ein solch 
dramatischer Zerfall wie von Mercer (1978) vorhergesagt, wurde allerdings nicht 
bestÃ¤tigt Aus den vielfÃ¤ltige Arbeiten kristallisierte sich jedoch eine Reihe von 
entscheidenden Aspekten zur StabilitÃ¤ des Eisschildes heraus: 

0 Der westantarktische Eisschild wird zum grÃ¶Â§t Teil in die umgebenden 
Schelfeise entwÃ¤ssert Ein nennenswerter Anteil am Eisvolumen flieflt je- 
doch Ã¼be die zwei nÃ¶rdliche EisstrÃ¶m Thwaites-Gletscher und Pine-Island- 
Gletscher direkt in die Amundsensee. 

Die Schelfeise der Westantarktis sind durch Scherdeformation an ihren 
RÃ¤ndern EishÃ¶cker und lokalen Eiskuppeln in ihrer Ausdehnung behindert 
und Ã¼be damit eine rÃ¼ckwirkend Kraft auf den Eisschild aus. Die Eisdicke an 
der Aufsetzlinie ist somit wesentlich grÃ¶Â§e als man es fÃ¼ frei expandierende 
Schelfeise berechnet, die Kriechrate im VerhÃ¤ltni zur Eisdicke wesentlich ver- 
ringert. 

0 Die MobilitÃ¤ der Aufsetzlinie ist nicht nur von der Untergrundneigung, dem 
relativen Meeresspiegel und der lokalen Massenbilanz, sondern auch von den 
genannten Ankerpunkten eines Schelfeises abhÃ¤ngig 

o Der erhÃ¶ht AbfluÂ aus dem Eisschild in ein ausdÃ¼nnende Schelfeis wirkt 
dieser MÃ¤chtigkeitsreduktio entgegen und stabilisiert das System. Eine Ver- 
steilung der OberflÃ¤ch im Einzugsgebiet fÃ¼hr wiederum zu einem Anwachsen 
der Antriebsspannung und damit zu einem beschleunigten Massenabflufl. 

0 Die Reaktionszeiten fÃ¼ marine Eisschilde auf klimatische Anderungen sind 
durch die SensibilitÃ¤ der ÃœbergangsZon um bis zu einer GrÃ¶flenordnun klei- 
ner als fÃ¼ kontinentale Eisschilde. 
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e Die Auswirkung des RÃ¼ckgang der Aufsetzlinie hÃ¤ng von einem mÃ¶gliche 
Gleichgewicht zwischen AusdÃ¼nnun und Akkumulation im Schelfeisbereich 
und der Advekt,ion von Material ans dem dickeren Eis im Oberstrom ab. 

e Die Existenz von EisstrÃ¶me beeinfluot die Dynamik in einem hohen Mai3e. 
Diese von verhÃ¤ltnismÃ¤fi stagnantem Eis umgebenen schnellflieBenden Eis- 
massen sind fÃ¼ den Hauptteil des Massenabtransports verantwortlich. Ihr 
Verhalten hÃ¤ng stark von der Wechselwirkung mit eventuell vorgelagerten 
Schelfeisen und den Untergrundbedingungen ab. 

e Die Migration der Aufsetzlinie wird von den RÃ¼ckkopplungsn~echanisme zwi- 
schen Schelfeis und Eisstrom verzÃ¶gert Diese DÃ¤mpfun fehlt fÃ¼ den AbfluÂ in 
die Amunclsensee und macht die Eisstrome dieses Gebietes zu einem mÃ¶gliche 
AuslÃ¶se des Eisschildzerfalls. In jedem Fall hÃ¤ng der Vorstoi3 oder RÃ¼ckzu 
der Aufsetzlinie stark von der Untergrundtopographie ab. Um einen RÃ¼ck 
zug dieser EisstrÃ¶m in den Eisschild zu verhindern, mÃ¼sse im Untergrund 
FelswÃ¤ll einer kritischen HÃ¶h quer zur Flieflrichtung existieren (400-550 m 
unter NN fÃ¼ den Thwaites-Gletscher und 520-610 m unter NN fÃ¼ den Pine- 
Island-Gletscher), an denen sich ein Gleichgewicht zwischen Massenflui3 und 
AusdÃ¼nnun einstellen kann. 

9 Die Existenz solcher FelswÃ¤ll kann auch in anderen Bereichen zu einer Stabi- 
litÃ¤ des Eisschildes fÃ¼hren 

Diese charakteristischen Zusammenhkge sind auch heute noch weitgehend gÃ¼ltig 
Weitere Modellexperimente und genauere Analysen der einwirkenden Mechanismen 
haben allerdings die Signifikanz einzelner Prozesse relativiert. 

Vor allem die kurze Zeitspanne fÃ¼ einen Zerfall des Eisschildes wird auch fÃ¼ 
drastische UmweltverÃ¤nderunge nicht mehr als realistisch angesehen (Bentley, 
1984; Van der Veen, 1985; Budd et a.l,, 1987; MacAyeal, 1992). Van der Veen (1985) 
folgerte aus seinen Studien zur Ãœbergangszone daÂ die bis dahin verwendeten Mo- 
delle eine interne InstabilitÃ¤ aufweisen und damit nicht in der Lage sind, ein stabiles 
marines Eisschild zu simulieren. 
Der ursprÃ¼nglich Ansatz ging davon aus, daÂ innerhalb des Schelfeises die Defor- 
mation vollstÃ¤,ndi durch deviatorische Normalspannungen bestimmt wird, wÃ¤hren 
unmit,telbar landeinwÃ¤rt der Aufsetzlinie die Eisbewegung durch basale Scherspan- 
nungen kontrolliert wird. Dieser abrupte Wechsel des Antriebsregimes fÃ¼hrt zu 
einer DiskontinuitÃ¤ in den Kriechraten und Geschwindigkeiten. Wird diese Diskon- 
tinuitÃ¤ durch eine ~ b e r g a n ~ s z o n e  ersetzt, ist die MobilitÃ¤ der Aufsetzlinie stark 
reduziert und selbst unter Abwesenheit angrenzender Schelfeise kann ein stabiler ma- 
riner Eisschild existieren. MacAyeal (1982) fand mit seinem Modellansatz fÃ¼ den 
westantarktischen Eisschild einen maximalen, durch Abschmelzen bedingten Mee- 
resspiegelanstieg von einem Mieter pro Jahrhundert und eine vollstÃ¤ndig AuflÃ¶sun 
(frei schwimmendes Eisvolumen) nach 2000 Jahren. 
Hmdmarsh (1993b) postuliert sogar eine vÃ¶llig Entkopplung von Eisschild und 
Schelfeis. Nach seinen Folgerungen ist die Entwicklung und der StabilitÃ¤tszustan 
des Eisschildes vÃ¶lli unabhÃ¤ngi von der Existenz eines begrenzenden Schelfeises. 
Allerdings konzentriert, sich in dieser Analyse die StabilitÃ¤tsfrag auf den Cbergang 
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von einem scherungsdominierten Eisstrom zu einem hauptsÃ¤chlic gleitenden Eis- 
strom. Seine Folgerung ist, daÂ marine Eisschilde zur Stabilisierung EisstrÃ¶m her- 
vorbringen (Hindmarsh, 1993b). 

Zusammenfassend kann gesagt werden, daÂ nach wie vor die Ãœbergangszon vom Eis- 
Schild zum Schelfeis die zentrale Region des Interesses bleibt. Dabei spielen jedoch 
die EisstrÃ¶m augenscheinlich eine auflerordentlich wichtige Rolle. Die Problematik 
der gbergangszone erfÃ¤hr dadurch allerdings keine AbschwÃ¤chung sondern wird 
nur regional verlagert. Die entscheidenden zu lÃ¶sende Probleme bleiben der Wech- 
sel des Bewegungsregimes von Scherung zu Spreizung, die basalen Prozesse in den 
EisstrÃ¶men die diesen Ãœbergan im noch gegrÃ¼ndete Eis ermÃ¶gliche und die aus 
diesen Erkenntnissen folgende EinschÃ¤tzun des stabilisierenden Effekts vorgelager- 
ter Schelfeise. 



Kapitel 3 

Aufsetzlinie - Ãœbergangszone 
eine Naht stelle entwickelt sich 

Auch wenn in den letzten Jahren verschiedene Autoren darauf hingewiesen ha- 
ben, daÂ die Aufsetzlinie keinen auflerordentlichen Ort innerhalb des gekoppelten 
Systems darstellt (Van der Veen, 1985; Hindmarsh, 1993b)) bleibt die Frage der 
quantitativen Signifikanz weiterhin bestehen. Wie schon im vorhergehenden Kapitel 
angesprochen, geht es im wesentlichen um die Auswirkungen der Ã„nderun der ba- 
salen Randbedingung. In weiten Bereichen des aufliegenden Eises kann von einer no 
slip-Randbedingung zwischen Untergrund und Eis ausgegangen werden. Zwischen 
Schelfeis und Wasser hingegen kÃ¶nne keine scherenden KrÃ¤ft Ã¼bertrage werden, 
die das Gleiten der Eisplatte verhindern wÃ¼rden Die Ausdehnung des Wechsels vom 
einen Regime zum anderen kann, wie ebenfalls schon besprochen, sehr unterschied- 
lich sein. In vielen Randbereichen, in denen sehr niedrige Flieflgeschwindigkeiten ge- 
messen werden, wird sich diese Konversion innerhalb weniger Kilometer, vielleicht 
sogar auf einer noch kÃ¼rzere Distanz, ereignen. In den schnellflieflenden EisstrÃ¶me 
dagegen geht der Ãœbergan sehr viel langsamer vor sich. 

Das mechanische Verhalten von vollstÃ¤ndi aufliegendem oder frei schwimmendem 
Eis ist weitgehend verstanden. FÃ¼ gegrÃ¼ndetes am Boden festgefrorenes Eis ist 
das Normalspannungsfeld nahezu isotrop und die deviatorischen Normalspannungen 
sind gegenÃ¼be den Scherspannungen vernachlÃ¤ssigba klein. Mit der Annahme von 
hydrostatischen VerhÃ¤ltnisse im gesamten EiskÃ¶rpe folgen die Scherspannungen 
aus Newtons zweitem Theorem. Die Antriebsspannung muÂ durch die VerzÃ¶gerungs 
Spannung am Boden ausgeglichen werden. Mit Hilfe der theologischen Verkniipfung 
von Spannung und Deformationsrate durch das Flieflgesetz kann die Geschwindigkeit 
aus der Integration der Scherdeformationsrate berechnet werden (Muszynski und 
Birchfield, 1987). Im Schelfeis kann andererseits die vertikale Scherspannung ver- 
nachlÃ¤ssig werden und die Deformation resultiert aus der LÃ¤ngsdehnun des Eises. 
Die longitudinalen deviatorischen Spannungen bestimmen das Geschwindigkeitsfeld, 
das aufgrund fehlender Scherung vertikal konstant ist (Weertman, 1957; Thomas, 
1973). FÃ¼ ein seitlich eingegrenztes Schelfeis mÃ¼sse die Scherspannungen an den 
seitlichen RÃ¤nder mit berÃ¼cksichtig werden, siehe z.B. Van der Veen (1986). 

Viele Theorien haben sich inzwischen mit der allmÃ¤hliche Mobilisierung in der 
GrenzflÃ¤ch zum Untergrund beschÃ¤ftigt Die Problematik in diesen Modellvorstel- 
lungen liegt in den fehlenden Informationen Ã¼be die tatsÃ¤chliche Bedingungen in 



dieser unzugÃ¤ngliche Grenzschicht. Da weder die n~orphologischen noch die hy- 
drologischen Eigenschaften in ausreichender, flÃ¤chenhafte AuflÃ¶sun bekannt sind, 
bleibt im Grunde nur die VerknÃ¼pfun physikalischer Grundprinzipien mit statisti- 
schen Annahmen. Damit kÃ¶nne einerseits prinzipielle Mechanismen erkannt, ande- 
rerseits aus Felddaten gewonnene ZustÃ¤nd durch entsprechende Anpassung der Mo- 
dellparameter simuliert werden. Die Beurteilung dieser basalen Mobilisierung hÃ¤ng 
eng mit den VorgÃ¤nge innerhalb des EiskÃ¶rpe zusammen. Wie reagiert das Eis auf 
eine verminderte Scherspannung an der Unterseite? Welche zusÃ¤tzliche KrÃ¤ft, auf 
den Boden resultieren wiederum aus dieser Reakt,ion? Wie beeinfluflt die rÃ¼ckwir 
kende Kraft eines berandeten Schelfeises den FluÂ in dieser Zone? Das komplexe, 
nichtlineare Flieflverhalten von Eis verhindert eindeutige Aussa,gen auf dem ana,ly- 
tischen Weg. 

3.1 Massenbilanz und KontinuitÃ¤ vom Eisschild 
zum Schelfeis 

In einer Zeit, in der numerische Analysen aufgrund der erst am Anfang stehenden 
digitalen Datenverarbeitung nur in geringem Umfang n~Ã¶glic waren, hat Weertman 
(1974) einige Grundprinzipien mittels stark vereinfachter physikalischer Betrach- 
tungen entlang einer FlieBlinie beschrieben. Auch bei einem plÃ¶tzliche Ãœbergan 
von no slzp zu free s l ip  an der Unterseite kann in der Eisdicke kein Sprung existieren. 
Ebenso verschwindet die horizontale deviatorische Normalspannung von der Seeseite 
kommend nicht unmittelbar an der Aufsetzlinie. Daher muÂ die Antriebsspannung 
im Randbereich von ihrem Verlauf fÃ¼ die theoretische OberflÃ¤chenfor eines Eis- 
schildes abweichen und geringere Werte annehmen. Nur so kann das KrÃ¤ftegleich 
gewicht in der Ãœbergangszon aufrecht erhalten werden. Die Ausdehnung dieser 
Ãœbergangszon wie auch die dort herrschenden Deformationraten wurden jedoch nur 
grob aus den Stokesschen Gleichungen abgeschÃ¤tzt Die Grundaussage der Arbeit, 
von Weertman war, daÂ marine Eisschilde auf einem vor der Bildung des Eisschildes 
ebenen Meeresboden in sich instabil sind. Allerdings wurde weder die Existenz von 
EisstrÃ¶me noch der Effekt berandeter Schelfeise in die Analyse mit einbezogen. 
Aus einer frÃ¼here Arbeit von Thomas (1977) entwickelten Thomas und Bentley 
(1978) ein Modell zur Eisschildentwicklung in der Westantarktis seit der letzten Eis- 
zeit. Grundlage war dabei die KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ eine ausgeglichene Massen- 
bilanz zwischen Eisschild und Schelfeis. Kommt es zu einer Ausdiinnung des Schelf- 
eises oder einem Anstieg des Meeresspiegels, so wandert die Aufsetzlinie Richtung 
Zentrum des Eisschildes. Aus der lateralen Ausdehnung des gegrÃ¼ndete EiskÃ¶rper 
berechneten sie zusammen mit der Akkumulation Ã¼be dem Eisschild und der Eis- 
dicke am Ãœbergan zum Schelfeis eine parabolische OberflÃ¤chenfor entlang des be- 
trachteten Profils. Kommt es zu einer lokalen VerÃ¤nderun der Aufsetzlinie, reagiert 
der Eisschild spontan mit der Ausbildung eines neuen parabolischen Oberf15chen- 
profils. Die AusdÃ¼nnungsrat wurde unter der Annahme von EisstromverhÃ¤ltnisse 
mit reinem basalen Gleiten ohne Scherungsanteil nur an der Position der Aufsetzlinie 
berechnet. Aus der geringeren EisschildflÃ¤ch folgt eine Reduktion der Gesamtakku- 
muiation und damit ein verringerter Masseneintrag in das Schelfeis. Dieser muÂ mit 
den Transportraten im Schelfeis im Gleichgewicht sein. Durch iterative Anpassung 
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des Eisabflusses aus dem Eisschild an die Schelfeisdynamik kann die Migrationsrate 
der Aufsetzlinie berechnet werden. Das Modell ist damit systembedingt instabil, 
sobald eine Triggerung, wie etwa ein Meeresspiegelanstieg, den Zyklus startet. Mit  
dem RÃ¼ckgan der Aufsetzlinie schwimmt dickeres Eis auf und die AusdÃ¼nnungsrat 
steigt an (Hez H4). Damit sinkt die Aufsetzlinie noch tiefer und die AusdÃ¼nnungs 
rate nimmt weiter zu. Positive RÃ¼ckkopplungsmechanismen wie etwa der erhÃ¶ht 
Massentransport aus dem Inland durch grÃ–i3e werdende OberflÃ¤chenneigunge im 
Randbereich oder die tatsÃ¤chlic sehr viel lÃ¤ngere Reaktionszeiten von Eisschilden 
(Alley und Whillans, 1984) wurden nicht berÃ¼cksichtigt 

3.2 Die EinfÃ¼hrun deviatorischer Longitudinal- 
Spannungen 

Mit Hilfe eines mathematischen Modells fÃ¼ planares Fliesen in einer vertikalen 
Ebene haben Shoemaker und Morland (1984) Aussagen Ã¼be die EinflÃ¼ss von de- 
viatorischen Longitudinalspannungen auf das Flieherhalten von gegrÃ¼ndete Eis- 
massen abgeleitet. Das Modell unterzieht vertikal integrierte deviatorische Longitu- 
dinalspannungen einer GrÃ¶i3enabschÃ¤tzu und vergleicht diese mit den auftreten- 
den Scherspannungen. FÃ¼ aufliegende EiskÃ¶rpe nicht allzugroÂ§e Neigung ist nach 
ihren Schlui3folgerungen in einer Entfernung von Eisscheiden und Randbereichen, 
die ein mehrfaches der Eisdicke betrÃ¤gt der EinfluB der Longitudinalspannungen 
auf die Fliefibewegung zu vernachlÃ¤ssigen FÃ¼ Eisscheiden und Randbereiche, wie 
auch Ãœbergangszone zu Schelfeisen dagegen, kÃ¶nne diese Spannungen nicht ver- 
nachlÃ¤ssig werden. 

Ein erstes numerisches Eisdynamikmodell, das eine fJbergangszone endlicher Aus- 
dehnung implementiert hatte, stellte Van der Veen (1985) vor. Das Modell wurde 
nicht auf ein spezifisches Problem aus Feldmessungen angewandt, sondern simulierte 
einen vollstÃ¤ndige glazialen Zyklus, Entstehung und potentiellen Zerfall eines hy- 
pothetischen Eisschildes. 
Die Grundlage bildet ein eindimensionales, vertikal integriertes Modell lÃ¤ng ei- 
ner Fliefilinie von Oerlemans (Oerlemans, 1981). Mit der Aufteilung in einen 
Deformations- und einen Gleitanteil der Geschwindigkeit kann die durch interne 
Deformation hervorgerufene Geschwindigkeit aus den Stokesschen Gleichungen und 
dem Fliefigesetz unter der Annahme hergeleitet werden, daÂ eine vertikal gemittelte 
deviatorische Longitudinalspannung verwendet wird. Am Ort der Aufsetzlinie ist es 
mÃ¶glich diese Spannung aus den Schelfeisgleichungen zu berechnen. 
Van der Veen parametrisiert den Einflui3 der deviatorischen Longitudinalspannung 
durch eine lineare Verminderung des berechneten Wertes am Aufsetzpunkt bis 
zu Null am Ende der definierten Ãœbergangszone Der verzÃ¶gernde Kraftkompo- 
nente eines seitlich eingespannten oder basal gebremsten Schelfeises wird durch die 
EinfÃ¼hrun einer RÃ¼ckstauspannun Rechnung getragen. Damit ist es fÃ¼ die Ana- 
lyse der Ãœbergangszon ausreichend, das Schelfeis an nur einem Gitterpunkt zu 
berechnen. 
In AbhÃ¤ngigkei von der vorgegebenen LÃ¤ng der ubergangszone wurden mit diesem 
Modell Eisschildprofile auf einem sich isostatisch ausgleichenden Untergrund berech- 



net. Die Resultate bestÃ¤tigen daÂ die Existenz einer ÃœbergangsZon den Eisschild 
gegenÃ¼be Massenbilanzschwankungen in1 Schelfeis sensibilisieren. Die eingefÃ¼hrt 
Ruckstauspannung hat einen groÂ§e Einflufl auf das Eisschildprofil. Versuche mit  
einem plÃ¶tzliche Anstieg des Meeresspiegels um 50 Meter (Abb. 3.1) zeigten zwar 
einen RÃ¼ckgan des Aufsetzpunktes und eine gedÃ¤mpf ins Inland fortschreitende 
AusdÃ¼nnungswelle aber keine vollstÃ¤ndig AuflÃ¶sun des Eisschildes. 

Distance from Ice Divide [KM] 
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Abbildung 3.1: Reaktion des Modelleisschildes in Van der Veen (1985) auf einen 
plÃ¶tzliche Anstieg des Meeresspiegels um 50 m. Links ist die EisdickenÃ¤nderun 
in den angegebenen Zeitintervallen nach dem Anstieg aufgetragen. In der rechten 
Zeichnung entspricht die Kurve 1 dem ursprÃ¼ngliche Profil, Kurve 2 dem neuen 
Gleichgewichtsprofil. 

Die BerÃ¼cksichtigun der deviatorischen Longitudinalspannung bei der Berechnung 
der Flieflgeschwindigkeiten stabilisiert somit die Eisdynamik gegenÃ¼be dem Modell 
von Thomas (1977) selbst fÃ¼ die einfache angewandte lineare Parametrisierung. 
Das eindimensionale Modell kann allerdings keine kleinskaligen Effekte innerhalb 
der Ãœbergangszon auflÃ¶se und ist damit auf groflrÃ¤umig Massenbilanzuntersu- 
chungen beschrÃ¤nkt ohne die VorgÃ¤ng in der Ãœbergangszon berÃ¼cksichtige zu 
kÃ¶nnen 

In einem einfachen, zweidimensionalen Modell minimaler EisdickenÃ¤nderun zeigte 
Herterich (1987) den Einfluo basalen Gleitens auf die Ausdehnung der Ãœbergangs 
zone. Die laterale Erstreckung ist dabei nicht vorgegeben, sondern ein Resultat der 
Berechnungen. Prognostische Versuche wurden mit dem Modell nicht durchgefÃ¼hrt 
Durch die geringen Eisdickengradienten lÃ¤ng des gesamten Profils ergaben sich ver- 
einfachte Randbedingungen fÃ¼ Ober- und Unterseite, welche die Eigenschaften der 
nichtlinearen Gleichungen fÃ¼ die Geschwindigkeiten vereinfacht haben. Die Giiltig- 



keit dieser Annahmen ist fraglich (Paterson, 1994). Die Ergebnisse zeigen eine in 
Fliefirichtung kontinuierliche Ã„nderun der horizontalen Geschwindigkeit von einem 
charakteristischen Eisschildmuster zu SchelfeisverhÃ¤ltnisse (Abb. 3.2). Die Ausdeh- 
nung der Ãœbergangszon liegt dabei in der GrÃ¶Â§enordnu der Eisdicke. 

Abbildung 3.2: Isolinien der horizontalen Geschwindigkeitskomponente in der 
Ãœbergangszon (aus Herterich, 1987). 

Die EinfÃ¼hrun eines basalen Gleitgesetzes, das eine Grenzscherspannung proportio- 
nal zum Abstand von der Aufsetzlinie fÃ¼ das Einsetzen basalen Gleitens definiert, 
liefert deutlich ausgedehntere Ãœbergangszone (Abb. 3.3). Die stark vereinfachte 
Geometrie der Modellversuche lÃ¤Â aber keine Extrapolation der Ergebnisse auf rea- 
listischere Anordnungen zu. Aus der Annahme verschwindender vertikaler Geschwin- 
digkeiten an der OberflÃ¤ch folgt eine ungenaue Beschreibung der Vertikalgeschwin- 
digkeiten innerhalb des Modellgebietes. Daraus resultieren verÃ¤ndert Horizontal- 
geschwindigkeiten und als Folge verletzen die VolumenflÃ¼ss die Massenerhaltung. 
Die Anzahl der benÃ¶tigte Iterationen zum Erreichen eines Gleichgewichtszustandes 
sind in diesem Modell, Ã¤hnlic dem in dieser Arbeit vorgestellten, verhÃ¤ltnismÃ¤i3 
hoch. 

Im Gegensatz zu Herterich (1987) fanden Muszynski und Birchfield (1987), daÂ die 
Ausdehnung der ~ b e r g a n ~ s z o n e  nur in sehr geringem MaÂ§ vom Anteil basalen 
Gleitens an der Bewegung abhÃ¤ngt In ihrem Modell stellt die Auftriebskraft des 
EiskÃ¶rper in der ~ b e r g a n ~ s z o n e  den kontrollierenden Faktor der Eisdynarnik dar. 
Da jedoch keine retardierenden Effekte an den Seiten des betrachteten Eisstroms 
berÃ¼cksichtig wurden, scheinen die Ergebnisse nicht realistisch (Paterson, 1994). 

3.3 Parametrisierte FlÃ¤chenmodell 

In einer Reihe von Arbeiten prÃ¤sentiert MacAyeal (1987, 1989, MacAyeal und 
Barcilon (1988)) seinen Ansatz des Gleichgewichts zwischen den hydrostatischen 
KrÃ¤fte der internen Deformation (form drag) und den durch die Eisbewegung 
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Abbildung 3.3: FluÂ durch das Modell fÃ¼ verschiedene Fallstudien. Je  nach basalen 
Bedingungen ist die Breite des Ãœbergang von Eisschild- zu SchelfeisverhÃ¤ltnisse 
eingezeichnet (aus Herterich, 1987). 

gegenÃ¼be festen RÃ¤nder hervorgerufenen ScherkrÃ¤fte (dynamic drag).  Die inte- 
grierte Einwirkung dieser beiden Komponenten an der Aufsetzlinie stellt die rÃ¼ck 
wirkende Kraft dar, die den dynamischen Einfluf3 aus dem Inlandeis kontrolliert. Mit 
Hilfe eines numerischen Modells des Ross-Schelfeises (MacAyeal und Thomas, 1982) 
und der EinfÃ¼hrun der oben genannten Kraftkomponenten wurden die Spannungs- 
verhÃ¤ltniss entlang der Aufsetzlinie des Schelfeises untersucht und Simulationen der 
Schelfeis- sowie der Eiskuppelentstehung berechnet (MacAyeal, 1987). Diese Expe- 
rimente beriicksichtigten allerdings weder eine spezifische Eisstromphysik noch eine 
Ãœbergangszon zwischen Eisschild und Schelfeis und errechneten rein diagnostische 
LÃ¶sunge zu gemessenen Felddaten. 
In einem Modell zur Beurteilung der Eisdeformation an Ice Stream B (MacAyeal, 
1989) wurde ebenfalls die beschriebene KrÃ¤fteaufspaltun als Randbedingung ver- 
wendet. Die gemessenen Felddaten speisen ein vertikal integriertes zweidimensionales 
FlÃ¤chenmodel zur Berechnung des Eisflusses, das eine Weiterentwicklung eindimen- 
sionaler Fliefllinienmodelle (Lingle, 1984; Van der Veen, 1985) darstellt. Die zeitli- 
che Evolution des Eisstroms wurde nicht berechnet. Mit Hilfe der StÃ¶rungstheori 
und der Flacheisannahme (Hutter, 1983) werden die grundlegenden Beziehungen 
durch Gleichungen nullter Ordnung in dimensionslosen Koordinaten approximiert. 
Die angreifenden basalen ReibungskrÃ¤ft im Eisstrom werden nicht als Randbe- 
dingung, sondern als horizontale verzÃ¶gernd KÃ¶rperkraf in das System integriert. 
Die seitlichen EisstrornrÃ¤nde und der Ãœbergan zum Inlandeis wird durch kinema- 
tische Randbedingungen beschrieben. Das vertikal integrierte Modell reproduziert 
die gemessenen mittleren Flieflgeschwindigkeiten und zusammen mit den Eisdicken 
den mittleren MassenabfluG in das Schelfeis. Die Variation der als Randbedingung 
vorgegebenen rÃ¼ckwirkende Kraft und die ViskositÃ¤ der GrundmorÃ¤n benutzt 
MacAyeal zur Anpassung des Modells an die Feldmessungen. Die beobachteten De- 
formationsraten kÃ¶nne allerdings nicht richtig wiedergegeben werden. Die vertikal 
integrierten GrÃ–Ge erlauben keine Schluflfolgerungen auf lokale Effekte im Rand- 
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bereich. 

Determann (1991) macht den Versuch, die Ãœbergangszon als einen kontinuierlichen 
Wechsel von Schelfeis- zu InlandeisverhÃ¤ltnisse zu beschreiben. Die die Antriebs- 
Spannung kontrollierende OberflÃ¤chenneigun wird mit einem mit der HÃ¶h Ã¼be 
dem Schwimmgleichgewicht abnehmenden DÃ¤mpfungsfakto multipliziert. Dadurch 
ergibt sich ein linearer Ãœbergan zu einem in der basalen GrenzflÃ¤ch stagnierenden 
EiskÃ¶rper Die Geschwindigkeits-Tiefenverteilung im Eisschild wird aus einer Bezie- 
hung fÃ¼ die basalen Scherspannungen berechnet. Das Modell ist in der La,ge, die 
Geometrie eines Ãœbergang von Inlandeis zu Schelfeis zu erzeugen. Durch die starken 
Vereinfachungen und die willkÃ¼rlich Festsetzung der Ausdehnung der Ãœbergangs 
Zone ist die Simulation realistischer Situationen aber fraglich. 
In seinem Modell zur antarktischen Eisschilddynamik berÃ¼cksichtig Huybrechts 
(1992) in Anlehnung a,n die Arbeit von Van der Veen (1985) die deviatorischen longi- 
tudinalen Spannungen in der effektiven Spannung des Flieflgesetzes, um damit dem 
verÃ¤nderte allgemeinen Spannungszustand im Ãœbergan zum Schelfeis Rechnung 
zu tragen. Da keine Eisstromdynamik in dem Modell implementiert ist, verschwindet 
die rÃ¤umlich Ausdehnung der Ãœbergangszone wie in den anderen groflen Model- 
len auch, beim Schritt von einem Gitterpunkt zum nÃ¤chsten Kleinskalige Effekte 
kÃ¶nne daher nicht berÃ¼cksichtig werden. 

3.4 LÃ¶sun der vollstÃ¤ndige Gleichungen 

Die Arbeiten, von Van der Veen und Whillans (1989a, b) werden an anderer Stelle 
(siehe Kapitel 4) eingehender besprochen. Sie stellen ein erstes Modell vor, das ohne 
wesentliche VernachlÃ¤ssigunge die Kraftebilanz in einem vertikalen Schnitt entlang 
einer FlieBlinie bestimmt. Dieses Modell ist potentiell auch auf eine Ãœbergangszon 
anwendbar (siehe Kap. 7 ) .  Allerdings sind damit nur diagnostische ZustÃ¤nd aus 
gemessenen Felddaten zu ermittlen. Eine wesentliche EinschrÃ¤nkun ist die Genau- 
igkeit der Daten und, wie bei jedem VorwÃ¤rtsmodell die wachsende Fehlerakkumu- 
lation, in diesem Fall mit der Tiefe. Eine Erweiterung in drei Dimensionen findet 
sich bei Whillans et al. (1989). 
Die bisher vollstÃ¤ndigst Untersuchung zum Ãœbergan zwischen Eisschild und Schelf- 
eis ist das zweidimensionale Finite Elemente-Modell von Lestringant (1994). Das 
Modell simuliert einen plÃ¶tzliche Ãœbergan der basalen Randbedingung vom an- 
gefrorenen Zustand zu reibungsfreiem Gleiten auf dem Wasser lÃ¤ng einer Flieflli- 
nie, ohne EinfluB seitlicher Berandungen. Um die prinzipiellen dynamischen Eigen- 
schaften der Ãœbergangszon bewerten zu kÃ¶nnen wurden Ã¤hnlich Annahmen der 
Eiseigenschaften getroffen wie in der vorliegenden Arbeit: isotrop, kontinuierlich, in- 
kompressibel, einheitliche Dichte, isothermal. Die Berechnung der freien OberflÃ¤ch 
erlaubt eine zeitliche Evolution des ModellkÃ¶rper aus der KontinuitÃ¤tsgleichung 
Die zweidimensionalen Stokesgleichungen wurden mittels eines Flieagesetzes von 
Morland und Shoernaker (1982) in Deformationsraten umgesetzt. Die nach den Ge- 
schwindigkeiten aufgelÃ¶ste Beziehungen wurden mit Hilfe der Methode der Finiten 
Elemente berechnet. Lestringant macht allerdings keine Angaben Ã¼be den gewÃ¤hl 
ten Weg mathematischer Umformungen zur Aufstellung der endgÃ¼ltige numeri- 
schen Formulierung. Die bisher dargestellten Ergebnisse sind noch nicht Ã¼berzeu 



gend. FÅ  ̧ die zeitliche Evolution der freien OberflÃ¤ch wird jeweils nur die Schelfeis- 
seite der Ober- und Unterseite des Modells gezeigt. Diese Profile entsprechen keinen 
Gleichgewichtsprofilen fiir ein uniaxial expandierendes Schelfeis. Die beobachtete 
Deflektion unmittelbar seewÃ¤rt der Aufsetzlinie mag in Einklang mit Feldbeobach- 
tungen sein, wofÃ¼ die laterale Ausdehnung Å¸he drei bis vier EismÃ¤chtigkeite ein 
Indiz liefert. Die Amplitude liegt aber nicht nur weit unter den im Feld gemessenen, 
sondern ist mit weniger als 0.05% relativ zur 0berfl:chenhÃ–h unter der mit nu- 
merischen Methoden erzielbaren Genauigkeit. Da keine Aussagen zu den erzielten 
MÃ¤chtigkeite im gegrÃ¼ndete Bereich gemacht wurden, kann keine Beurteilung der 
Geschwindigkeits- und Spannungsverteilungen vorgenommen werden. Die Abnahme 
der Geschwindigkeit in den oberen Bereichen der EissÃ¤ul in Richtung der Aufsetz- 
linie mit einer gleichzeitig kleiner werdenden MÃ¤chtigkeit wie sie die Abbildungen 
8 und 9 in Lestringant (1994) implizieren, deuten jedoch auf eine Verletzung der 
Massenerhaltung hin. Die aus diesen Ergebnissen resultierenden SchluJ3folgerungen 
sollten daher mit Vorsicht behandelt werden. 

Abbildung 3.4: Schematische Skizzen der Ãœbergangszon nach Herterich (1987). 
Gezeigt sind Isoliniendarstellungen der horizontalen Geschwindigkeit (oben links), 
der deviatorischen Longitudinalspannung (oben rechts) und der vertikalen Scher- 
Spannung (unten Mitte). Die Geschwindigkeiten weisen im Eisschild einen starken 
Vertikalgradienten auf, der sich im Schelfeis zu einem Horizontalgradienten wan- 
delt. Die deviatorischen Longitudinalspannungen sind eigentlich nur im Schelfeis 
von Bedeutung. Im gegrÃ¼ndete Bereich nahe der Aufsetzlinie wird Extension an 
der OberflÃ¤ch und Kompression nahe des Bodens erwartet. Die hohen Scherspan- 
nungswerte in den tiefen Zonen des Eisschildes verschwinden in einem engen Bereich 
um die fibergangszone. 

Zusammenfassend lÃ¤Â sich sagen, daÂ bis heute noch kein verlÃ¤Bliche Modell der 



Ãœbergangszon existiert. In den letzten zwanzig Jahren sind viele Fortschritte er- 
zielt worden. Von groben AbschÃ¤tzunge gelangte man zu Massenbilanzmodellen, 
die eine KontinuitÃ¤ der VerhÃ¤ltniss in der Ãœbergangszon voraussagten. Ein wich- 
tiger Schritt war die EinfÃ¼hrun einer rÃ¤umlic definierten, linearen ÃœbergangsZon 
durch Van der Veen, 1985. Theoretische Ãœberlegunge fÃ¼hrte zu einer weiteren Ver- 
feinerung und sogar zur Implementierung parametrisierter Formen in Eisschildmo- 
dellen. Zuletzt gelang es Lestringant, eine zweidimensionale LÃ¶sun zu finden, deren 
bisherige Resultate aber noch kritisch zu bewerten sind. EinflÃ¼ss seitlicher VerzÃ¶ge 
rungsspannungen kÃ¶nne damit noch nicht berÃ¼cksichtig werden. Im wesentlichen 
besteht heute Einigkeit darÃ¼ber daÂ der Wechsel der basalen Randbedingung, selbst 
wenn er sprunghaft erfolgt, keine Unstetiglieiten im dynamischen Verhalten erzeugt. 
Frei expandierende Schelfeise sind vom ZufiuÃŸgebie weitgehend entkoppelt, wÃ¤hren 
fÃ¼ eingegrenzte Schelfeisgebiete die dynamischen Auswirkungen bisher noch un- 
klar sind. Die eher theoretischen Ãœberlegunge von Herterich (1987) demonstrieren 
einen mÃ¶gliche prinzipiellen Verlauf der wichtigen GrÃ¶ÃŸ Geschwindigkeit, verti- 
kale Scherspannung und deviatorische Longitudinalspannung (siehe Abb. 3.4) fÃ¼ 
den freien Schelfeisfall. 
Hindmarsh, ein Vertreter der Theorie entkoppelter Systeme, verweist trotz seiner 
SchluÃŸfolgerunge fÃ¼ frei expandierende Schelfeise auf noch fehlende Erkenntnisse 
fÃ¼ die VerhÃ¤ltniss in der Ãœbergangszon seitlich begrenzter Eisschild-Schelfeis- 
Systeme (Hindmarsh, 1993a). 
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Kapitel 4 

Mathematische Formulierung 

Zur Beschreibung eines dynamischen Systems ist es notwendig, die auf das System 
einwirkenden KrÃ¤ft zu definieren und mittels physikalischer Beziehungen daraus 
die SystemgrÃ¶fle wie Geometrie- und Geschwindigkeitsvariationen zu ermitteln. 
Polykristallines Eis ist ein verhÃ¤ltnism3i leicht deformierbares Material. Inner- 
halb der zeitlichen GrÃ¶flenordnunge fÃ¼ die Bewegung von Gletschern und Eis- 
schilden kann jedoch die elastische Deformation eines EiskÃ¶rper vernachlÃ¤ssig wer- 
den (Paterson, 1994). Als ideale Beschreib~~ng eines deformierbaren KÃ¶rper mit 
viskos/plastischem Verhalten eignet sich die Kontinuumsmechanik (Oerlen~ans und 
Van der Veen, 1984). Auf einen KÃ¶rpe einwirkende KrÃ¤ft verursachen von Mate- 
rialgesetzen abhÃ¤ngig Deformationen. Aus den Deformationsraten kann wiederum 
zusammen mit den entsprechenden Randbedingungen die Gesch\vindigkeitsvertei- 
lung innerhalb des betrachteten I<Ã¶rper bestimmt werden. 

4.1 Das KrÃ¤ftegleichgewich in einem EiskÃ¶rpe 

Bei Betrachtung eines diskreten Punktes innerhalb eines Materials (siehe Abb. 4.1), 
mÃ¼sse sich die auf ihn wirkenden KrÃ¤ft im Gleichgewichtszustand aufheben, Die 
angreifenden FlÃ¤chenkrÃ¤f lassen sich als Spannungen in Tensorform formulieren 
(Oeriemans und Van der Veen, 1984). 

Die auf ein Volumenelement 6x61~6~ wirkende Kraft in X-Richtung entspricht der 
Spannungsdifferenz Ã¼be die entsprechende KantenlÃ¤ng des Elementes, in der je- 
weils wirkenden Richtung, mal der FlÃ¤che auf die diese Kraft wirkt (Paterson, 1994). 

Analog gilt dies fÃ¼ die anderen Richtungen. Die utJ entsprechen dabei den vollen 
Spannungen. Da kein Unterschied zwischen deviatorischen und vollen Scherspan- 
nungen besteht, werden die Scherspannungskomponenten gleich als deviatorische 
Spannungen rt3 geschrieben. 
Mit der VernachlÃ¤ssigun der Corioliskraft und aufgrund der langsamen Bewegung 
von Eismassen der Beschleunigungsterme wirkt als Ã¤ufler Volumenkraft nur die 
Gravitation. FÃ¼ ein Element innerhalb eines Eisblocks kann das Gleichgewicht der 



38 ICAPYi'EL 4. IVIATHEMATISCHE FORMULIERUNG 

Abbildung 4.1: Kraft- und SpannungsverhÃ¤ltniss an einem FestkÃ¶rper Die Si stel- 
len allgemein wirkende Spannungen dar, -pg ist die angreifende I<Ã¶rperl<raf der 
Gravitation. FÃ¼ das Volumcnclcment 6~6y62 sind die resultierenden Spannungen 
exenlpla.risc11 fÃ¼ eine FlÃ¤ch senkrecht zur X - Achse dargestellt. 

herrschenden KrÃ¤ft in kartesischen Koordinaten beschrieben werden: 

In dem beschriebenen System sind nicht die  vollen^ sondern die deviatorischen Span- 
nungen fÃ¼ die Deformation des Eises vera.ntwort1ich (Paterson: 1994). Der deviato- 
rische Anteil 

(~7;~ ist das Kronecker Symbol) ist definiert als die Abweichung der vollen Spannung 
von der mittleren einwirkenden Normalspannung (Oerlemans und Van der Veen, 
1984). Damit kÃ¶nne die Gleichungen 4.1 - 4.3 in eine Form gebracht werden: die 
nur noch von deviatorischen Spannungen und der vollen Spannung in vertikaler 
Riclltung abhÃ¤ngt 

Spaltet man die volle Spannung in einen reinen litostatischen und einen resistiuen 
Anteil auf (Va,n der Ireen und Whillans: 1989a), 
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dann kann nach Van der Veen und Whillans (1989a) der resistive Anteil als Integral 
Ã¼be die aufliegende EissÃ¤ul berechnet werden: 

Dabei wird die vertikale Achse im Koordinatensystem als positiv nach oben defi- 
niert. Der Ursprung liegt auf NN. h ist die Tiefe (negativ), bzw. HÃ¶h (positiv) des 
Untergrundes, H die EismÃ¤chtigkei und 2 die vertikale Koordinate. 

Ziel der mathematischen Entwicklung ist es, einen Formalismus zu finden, der es er- 
laubt, die Geschwindigkeitskomponenten im I<oordinatensystem zu berechnen. Der 
betrachtete EiskÃ¶rpe wird als isotropes Medium angenommen. Das Koordinatensy- 
stem ist nicht nach einer Vorzugsrichtung orientiert. Daher sind die Bedingungen in 
den beiden horizontalen Richtungen vÃ¶lli gleichberechtigt und damit symmetrisch 
zu behandeln. 
Inkompressibilitat ist fÃ¼ Eis eine geeignete Annahme (Doake und Wolff, 1985). Die 
vertikale Gescllwindigkeit ist immer aus einer geeigneten Randbedingung und der 
InkompressibilitÃ¤tsbedingun 

( U ,  V ,  W Geschwindigkeitskomponenten in den Achsenrichtungen) zu berechnen. 
Aus diesen GrÃ¼nde ist es ausreichend, da0 sich im Folgenden die Entwicklung auf 
die entsprechende Gleichung in X - Richtung beschrÃ¤nkt Die Formulierung fÃ¼ die 
V - Geschwindigkeit kann analog gebildet werden. 
Als Ausdruck fÃ¼ die SpannungsverhÃ¤ltniss in X - Richtung ergibt sich: 

4.2 Das Fliefigesetz fÃ¼ isotropes Eis 

Als Antwort auf einwirkende Spannungen kann ein Material untesschiedlich reagie- 
ren. In jedem Fall wird es, solange die KrÃ¤ft nicht zu klein sind, in irgendeiner Weise 
seine geometrische Gestalt verÃ¤ndern Kehrt es nach Aufhebung der Ã¤ufiere Beein- 
flussung wieder in seinen Ursprungszustand zurÃ¼ck so spricht man von elastischer 
Deformation. Ein rein plastisches Material wird ab einem gewissen Schwellenwert 
solange weiter deformiert, wie die Kraft auf das Material wirkt. Bei einem viskosen 
Verhalten steht die Ã„nderun der Deformation in einer Beziehung zur einwirkenden 
Kraft. Ist die Beziehung linear, so spricht man von Newtonschem Verhalten. Der 
ProportionalitÃ¤tsfakto ist die dynamische ViskositÃ¤ (Jaeger, 1969). 
Wie bereits erwÃ¤hnt resultiert die geometrische VerÃ¤nderun eines KÃ¶rper aus 
der Abweichung der angreifenden Spannungen von der mittleren einwirkenden Nor- 
malspannung. Aus Experimenten mit polykristallinem isotropen Eis wurde fÃ¼ se- 
kundÃ¤re Kriechen eine Beziehung gefunden, die die Defomationsrate mit dem allge- 
meinen Spannungszustand (ausgedrÃ¼ck durch die zweite Invariante des Spannungs- 
tensors) und der entsprechenden Spannung verknÃ¼pf (Glen, 1955) : iij = AT~- 'T ;~  
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und T = ( 1 / 2 ( ~ 2 ~  + 7tY + ~ 2 ~ )  + T& + ~2~ + T;~)'/' . Eine Umrechnung ergibt (mit der 
Definition der effektiven Deformationsrate: i = (l/2(i~z+i~y+i~z)+i~y+i~z+i~z)1~2 
und der Beziehung: i =  AT^ aus Paterson (1994) die hier verwendete Form des Fliefi- 
gesetzes fÃ¼ isotropes Eis: 

T , - ~ - l / n @ +  . 
- ~ i j  . (4,121 

Aus den experimentell ermittelten Werten fÃ¼ den Exponenten n wird meist der 
Wert 3 fÃ¼ polykristallines Eis verwendet (Weertman, 1957). Der FlieÃŸfakto A ist 
temperaturabhÃ¤ngi ~ ~ n d  gehorcht einer Arrheniusrelation (Paterson, 1994): 

Hierbei ist Ao ein temperaturunabhÃ¤ngige Materialfaktor. Er hÃ¤ng hauptsÃ¤chlic 
von der Kristallorientierung, der Konzentration von Verunreinigungen und dem 
Wassergehalt ab. Q ist die Aktivierungsenergie fÃ¼ die Deformation (im Mittel 60 
kJ mol-I), R die universelle Gaskonstante (8,314 J mol-I K-l) und T die Tempe- 
ratur in Kelvin. 

Zur Vereinfachung wird fÃ¼ die weitere Entwicklung aus der effektiven Deforma- 
tionsrate und dem Arrheniusfaktor eine neue Variable B definiert: 

4.3 Vertikale Skalierung 

Ein Modell zur Eisdynamik kann durch geeignete Randbedingungen auf einem in 
den horizontalen Richtungen festen Gitter berechnet werden. Der Rand wird festge- 
halten, die Dynamik durch Ein - und AusfluÃŸfunktione definiert. In der vertikalen 
Dimension Ã¤nder sich allerdings die EismÃ¤chtigkei mit der Zeit. Die Skalierung der 
EismÃ¤chtigkeite verhindert die Schwierigkeiten einer laufenden Gitteranpassung an 
die vertikale Ausdehnung. 

Abbildung 4.2: Vertikale Skalierung des Eisschildmodells. Die variable vertikale Aus- 
dehnung des EiskÃ¶rper wird fÃ¼ die Modellberechnungen in eine EinheitsmÃ¤chtig 
keit Ã¼berfÃ¼hr Die horizontalen Richtungen und GrÃ¶ÃŸenordnung Ã¤nder sich dabei 
nicht. 

Damit entspricht die oberste FlÃ¤ch im Gitternetz immer der EisoberflÃ¤che die 
unterste der Eisunterseite. Mit der Richtung der vertikalen Koordinatenachse positiv 
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nach oben wird die +Koordinate an der Eisunterseite gleich 0 und an der OberflÃ¤ch 
gleich 1 definiert: 

z - h  
s := - 

H ' 
(4.15) 

Dabei ist H die EismÃ¤chtigkeit h  die ~ e e r e s h o h e  des Eisuntergrundes, z die verti- 
kale Koordinate, positiv nach oben, 

Nach Bronstein und Semendjajew (1984) erhÃ¤l man bei einer Variablensubstitution 

mit der Kettenregel folgende Ableitungen der Funktion f (X, Y ,  z) :  

Definiert man die geometrischen Korrekturfaktoren als: 

ergibt sich eine Konversionsvorschrift in das vertikal skalierte System: 
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Aus der Skalierung der vertikalen Koordinate folgt nach 
Holton (1979) und Van der Veen und Whillans (1989a): 

1. Die AbhÃ¤ngigkei von der Topographie (Neigung von OberflÃ¤ch und Bett) ist 
nur noch in den Faktoren A,,, und AsÃ enthalten. 

2. Die Vertauschung von Ableitung und Integral ist invariant, auch fÅ  ̧gemischte 
Terme (Entkopplung von x,y,s). 

3. Die Richtung der Geschwindigkeiten ist immer noch parallel zu den entspre- 
chenden Koordinatenachsen. Nur werden sie, gemÃ¤ der vertikalen Skalierung, 
auf gebogenen FlÃ¤che und damit auf unterschiedlichen Niveaus berechnet. 

4.4 Die Bewegungsgleichung 

Unter BerÃ¼cksichtigun der Definition der Deformationsraten: = $ (z  + %), 
folgt aus Gleichung 4.11 und dem FlieBgesetz 4.12 eine Differentialgleichung fÃ¼ die 
Geschwindigkeiten: 

Die Umrechnung des Gravitationsanteils erfolgt mit Hilfe der Definition der vertikal 
normierten Koordinate (Gleichung 4.15). Es ist z = sH + h und daher 

Aus der obigen Form ist ersichtlich, daÂ der gravitative Antrieb beinahe ausschlieÂ§ 
lieh aus der OberflÃ¤chenneigun resultiert. Undulationen des Untergrundes haben 
keine Auswirkung. 
ZusÃ¤tzlic wirkt eine Kraft, die aus dem vertikalen Dichtegradienten resultiert. Aller- 
dings ist der Anteil im oberflÃ¤chennahe Bereich durch den Term (1 - s )  und geringe 
OberflÃ¤chenneigunge begrenzt, in der Tiefe ist der Dichtegradient nahezu Null. Die 
Firnschichten an der OberflÃ¤ch werden wegen der Verletzung der InkompressibilitÃ¤ 
nur als kondensierter EzskÃ¶rpe betrachtet. Der durch den Dichtegradienten verur- 
sachte Anteil des gravitativen Antriebes ist daher verhÃ¤ltnismÃ¤Â gering. 
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Mit der vertikalen Koordinatenikalierung aus Kapitel 4.3 (Gleichungen 4.16 und 
4.18) ergibt sich die endgÃ¼ltig Form der nichtlinearen, partiellen Differentialglei- 
chungen fÃ¼ die Bewegung eines EiskÃ¶rpers 

und analog fÃ¼ die Beziehung in y - Richtung, 

4.4.1 Die Behandlung des vertikalen resistiven Anteils 

Ein Vorteil der Beschreibung der vollstÃ¤ndige Spannungen durch einen resistiven 
(RG) und einen lithostatischen (6i,pg(h - z ) )  Anteil (Van der Veen und Whillans, 
1989a) ist, daÂ sich die Gleichungen relativ leicht in der Form deviatorischer Korn- 
ponenten entwickeln lassen. Der einzige extra zu berechnende Term ist die vertikale 
resistive Spannung. Da sich Eis verhÃ¤ltnismÃ¤fi duktil verhÃ¤lt ist die vertikale Nor- 
malspannung immer nahezu gleich der lithostatischen Auflast. RÃ ist daher sehr 
klein (Van der Veen und Whillans, 1989a). Es spielt nur als StÃ¼tzeffek ("bridging 
effect") in kleinskaligen, topographisch unruhigen Gebieten nahe der Eisunterseite 
oder im Bereich der grounding lzne eine Rolle. Die VernachlÃ¤ssigun der StÃ¼tzef 
fekte ist, wie aus der Form von .RÃ (Gleichung 4.9) ersichtlich ist, gleichbedeutend 
mit der Annahme, daÂ die horizontalen Gradienten der vertikalen Scherspannungen 
klein sind im Vergleich zu pg (Hutter, 1983). 
FÃ¼ die Betrachtung der KraftÃ¼bertragun in der Ãœbesgangszon von Eisschild zu 
Schelfeis kann dieser Term allerdings eine wichtige Rolle spielen und wird daher 
nicht vernachlÃ¤ssigt 

Die Anwendung des Flieogesetzes (4.12) auf (4.9) und die Darstellung des Rz - 
Termes in skalierten Koordinaten ergibt: 



44 K A P I T E L  4. MATHEMATISCHE FORMULIERUNG 

4.4.2 Die effektive Deformationsrate 

Die Reaktion des Eises auf die einwirkenden KrÃ¤ft hÃ¤ng nicht nur von den ent-  
sprechenden deviatorischen Spannungen ab, sondern auch vom allgemeinen Span- 
nungszustand, dem der betrachtete Bereich ausgesetzt ist (Paterson, 1994). Dem 
allgemeinen Spannungszustand entspricht in der umgerechneten Form des FlieBge- 
setzes (Gleichung 4.12) der allgemeine Zustand der Deformationsrate. Da der allge- 
meine physikalische Zustand eines Korpers nicht vom verwendeten Koordinatensy- 
stem abhÃ¤ngt wird fÃ¼ die Beschreibung solcher Eigenschaften eine invariante GrÃ¶Â 
verwendet. 
Die einzelnen Richtungskomponenten der Deformationsraten eines isotropen 
KÃ¶rper bilden einen symmetrischen Tensor. FÃ¼ inkompressible Materialien ist 
die erste Tensorinvariante gleich Null. Die zweite Tensorinvariante beschreibt die 
allgemeine Deformationsrate und wird als effektive Deforrnationsrate bezeichnet 
(Oerlemans und Van der Veen, 1984): 

Aus der InkompressibilitÃ¤tsbedingun (Gleichung 4.10) folgt: 

Das Quadrat der effektiven Deforrnationsrate wird in den Geschwindigkeitskompo- 
nenten ausgedrÃ¼ck zu: 

Aus Gleichung 4.12 ist ersichtlich, daÂ fÃ¼ einen Exponenten n = 1 die effektive 
Deformationsrate verschwindet. Der allgemeine Spannungszustand hat damit keine 
Auswirkung auf die Deformation, die in jeder speziellen Komponente nur von den 
entsprechenden deviatorischen Spannungen bestimmt wird. In diesem Falle spricht 
man von Newtonschem, viskosem Verhalten wobei 11.4 die dynamische ViskositÃ¤ 
ist (Paterson, 1994). 
Die effektive Deformationsrate ist auch fÃ¼ die NichtlinearitÃ¤ des Systems verant- 
wortlich. 

4.5 Die KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den Massen- 
fluÂ 

Bisher wurde nur ein rÃ¤umlic konstantes System betrachtet, bei dem fÃ¼ vor- 
gegebene EismÃ¤chtigkeite die aus den geometrischen Bedingungen resultierende 
Geschwindigkeitsverteilung berechnet wird. Solch ein Zustand wird fÃ¼ beliebige 
MÃ¤chtigkeitsverteilunge in der Regel physikalisch nicht stabil sein. Erlaubt man 
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dem Modell, Masse entsprechend den gewonnenen Geschwindigkeiten zu transpor- 
tieren, so stellt sich nach gewisser Zeit ein Gleichgewichtszustand ein. Falls dabei 
keine Masse Å¸be die ModellrÃ¤nde transportiert wird, stellt sich dieses Gleichge- 
wicht erst ein, wenn keine ~berflÃ¤ihenneigun~e des Eises mehr existieren (siehe 
auch Gleichung 4.19; die Antriebskraft geht fÃ¼ verschwindende Neigungen gegen 
Null). 
J e  nach Anwendung des Modells werden daher MassenflÃ¼ss Ã¼be die seitlichen 
RÃ¤nde (als Zu- bzw. AbfluB) und uber die obere und untere GrenzflÃ¤ch (als Akku- 
mulation oder Ablation) eingefÃ¼hrt In einem solchen dynamischen System passen 
sich die EismÃ¤chtigkeite und Neigungen der EisoberflÃ¤ch den vorgegebenen Rand- 
bedingungen an. Zeigt das Modell wÃ¤hren der Berechnungen keine geometrischen 
VerÃ¤nderunge mehr, so spricht man von einem Gleichgewichtszustand (steady state, 
Paterson (1994)). 

Der Massentransport kann theoretisch durch die Bewegung der einzelnen Partikel 
ausgedrÃ¼ck werden. In einer VolumensÃ¤ul uber die EismÃ¤chtigkei wirkt sich die 
Summe der in das Volumen einstrÃ¶mende und ausstrÃ¶mende Partikel nur auf die 
Lage der EisoberflÃ¤ch aus. Dies gilt auch fÃ¼ Partikel, die Å¸be die obere und untere 
GrenzflÃ¤ch als Akkumulation oder Ablation das System beeinflussen. 
InkompressibilitÃ¤ vorausgesetzt, reduziert sich die Beschreibung der Massenbi- 
lanz fÃ¼ den Grenzwert der SÃ¤ulengrundflÃ¤c AxAy + 0 auf eine Ã„nderun der 
EismÃ¤chtigkei mit der Zeit. Der horizontale FluB in Richtung einer Koordinaten- 
achse kann damit in vertikal integrierter Form geschrieben werden: 

Unter Verwendung von Akkumulation und Ablation in entsprechenden LÃ¤ngen 
einheiten pro Zeit, erhÃ¤l man fÃ¼ die vertikal integrierte KontinuitÃ¤tsgleichun 
(Oerlemans und Van der Veen, 1984): 

wobei Ã und Ã die vertikal integrierten Geschwindigkeitskomponenten darstellen. 

Eine anschaulichere Form ergibt sich mit der direkten Vertauschung von Ableitung 
und Integral in den FluBtermen (aqz,/9xi) (Bronstein und Semendjajew, 1984): 

Neben der Akkumulation/Ablation beeinflussen auch die OberflÃ¤chenneigunge und 
die Untergrundtopographie die EisdickenÃ¤nderung FÃ¼ no slip Bedingungen an der 
Unterseite verschwindet der EinfluB der BodenoberflÃ¤che Das Integral stellt den 
Einfluo der internen Deformation dar. FÃ¼ die Varianz der MÃ¤chtigkeite ist es 
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notwendig, die Formulierung in skalierte Koordinaten zu Ãœberfuhren da sonst bei 
der Berechnung des Integrals die Geschwindigkeiten fÃ¼ die Ableitungen nicht in 
den richtigen Tiefen gewÃ¤hl werden. Allerdings ist es 'usreichend, die skalierten 
Ableitungen zu verwenden. 



Kapitel 5 

Randbedingungen des Modells 

Neben den physikalischen Gesetzen, auf denen die inneren Prozesse eines nume- 
rischen Modells aufbauen, bestimmen die Randbedingungen im wesentlichen die 
Dynamik und das spezifische Verhalten des Gesamtmodells. Die Randbedingungen 
stellen das Bindeglied zwischen dem internen ModeSlverhalten und der gewÃ¼nschte 
Ankopplung an die Ã¤ufier Umgebung dar. Auf dem vollstÃ¤ndige Rand des Modells 
mu8 das Verhalten der unbekannten Variablen (hier die Geschwindigkeiten und fÃ¼ 
den prognostischen Fall auch die EismÃ¤chtigkeiten vom Aufienraum in das Modell- 
gebiet beschrieben werden. 

Im Allgemeinen wird zwischen Dirichlet- und Neumann-Randbedingungen unter- 
schieden (Lapidus und Pinder, 1982). Im Falle von Dirichlet-Bedingungen ist der 
Wert der Variablen auf dem Rand bekannt, im anderen Fall ihre Ableitung an dieser 
Stelle. A n  no slip RÃ¤ndern an denen keine Eisbewegung stattfindet, und an RÃ¤nder 
mit bekanntem Massenflufi kÃ¶nne normalerweise DirichSet-Bedingungen angenom- 
men werden, wÃ¤hren an dynamischen GrenzflÃ¤che Neumann-Bedingungen An- 
wendung finden. 

5.1 Die Schelfeisfront 

Im ausgeglichenen Zustand herrscht in einem frei schwimmenden Schelfeis ein 
Gleichgewicht zwischen der resultierenden Normalspannung senkrecht zur Eisfront 
und dem hydrostatischen Druck des umgebenden Wassers. Da im Wasser keine 
ScherkrÃ¤ft Ã¼bertrage werden, mÃ¼sse die resultierenden Spannungen parallel zur 
Eisfront Null sein. Daraus resultiert auch das Verschwinden von Scherdeformation 
an der Eisfront, 

FÃ¼ eine exakte Betrachtung der Prozesse an der Eisfront mÃ¼sse die KrÃ¤ftebezie 
hungen an jeder Stelle Ã¼be die Eisdicke erfÃ¼ll sein. Die Frontform des Schelfeises 
wird dabei alierdings nicht nur durch die mechanischen Bedingungen bestimmt, 
sondern auch stark von thermischen Prozessen beeinflufit (Robin, 1979). Bei Ver- 
wendung der frontalen Randbedingung fÃ¼ den Erhalt der Massenbilanz im Gesamt- 
system ist es ausreichend, vertikal integrierte Spannungsbeziehungen zu betrachten. 
Dies entspricht den VerhÃ¤ltnisse in1 Abstand einiger Eisdicken von der Eisfront. 
Spezielle, vom Freibord des Schelfeises induzierte Prozesse an der Schelfeisfront 
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Abbildung 5.1: Antrieb und angreifende KrÃ¤ft an einem EiskÃ¶rper Im Eisschild 
resultiert die Bewegung aus der OberflÃ¤chenneigung Die durch 7-d hervorgerufene 
Antriebskraft steht im Gleichgewicht zu den ReibungskrÃ¤fte (aus 7-b) am Boden. 
Der Gewichtskraft und der Ausbreitung des Schelfeises wirkt der hydrostatische 
Druck des Ozeans entgegen. 

kÃ¶nne damit nicht beschrieben werden. 

Zur Formulierung der VerhÃ¤ltniss wird fÃ¼ einen allgemeinen Fall angenommen, daÃ 
die HauptfluÃŸrichtun in z - Richtung senkrecht zur Eisfront verlÃ¤uf (Abb. 5.2). Die 
Beziehung in der anderen I<oordinatenricl~tung folgt analog. Die durch das Wasser 
auf die Eisfront ausgeÃ¼bt Kraft muf3 innerhalb des EiskÃ¶rper kompensiert wer- 
den. In der WassersÃ¤ul herrschen an jeder Stelle isotrope SpannungsverhÃ¤ltnisse 
cZ = uy = uz = -pwgz. Damit ergibt sich die I<rÃ¤ftebilanz ausgedrÃ¼ck durch die 
vertikal integrierten horizontalen Normalspannungen zu: 

Der Ursprung wurde dabei an der Eisunterkante gewÃ¤hlt H ist die Eisn~Ã¤chtigkei 
und H j  die FreibordhÃ¶he 

Ist die Position der Schelfeisfront weiter als der EinfluÃŸbereic der Ãœbergangszon 
von der grounding line entfernt, so kann auch im Eis ein hydrostatischer Zustand 
angenommen werden. Die vertikale Nor~nalspannung entspricht dann dem isostati- 
schen Auflastdruck 

wobei z hier der HÃ¶h Ã¼be der Eisunterkante entspricht. 



Abbildung 5.2: KrÃ¤ftebilan an der Schelfeisfront. Es lnufl ein Gleichgewicht zwi- 
schen der nach a d e n  gerichteten Normalspannung des Schelfeises und dem hydro- 
statischen Druck im umgebenden Wasser existieren. ErlÃ¤uterunge der Variablen 
im Text. 

Der Ausdruck fÃ¼ die deviatorische Normalspannung in Flieflrichtung folgt aus ihrer 
Definition (Gleichung 4.4): 

Durch Ersetzen von cvy mit einer analogen Formulierung der deviatorischen Normal- 
Spannung in Y-R.ichtung ergibt sich eine Beziehung von ozz und den deviatorisLhen 
Komponenten: 

gzz = 2rzz + rYy - pg (H  - z )  . 

Aus der Gleichung 5.2 folgt damit: 
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Die Bedingung fÃ¼ das Schx~immgleichge~~~icl~t des EiskÃ¶rper 

liefert 

Unter Anwendung von Glen's Fiiefigesetz (Gleichung 4.12, Glen (1958)) und einem 
Exponenten n = 3, ergibt sich folgender Ausdruck fÃ¼ die Klammer auf der linken 
Seite der Gleichung 5.8: 

Es ist fÃ¼ ein temperaturunabhÃ¤ngige hIodeI1 eine vernÃ¼nftig Annahme, dafi der 
F'liefifal<tor A wie auch die Deformationsraten nahe der Schelfeiskante unabhÃ¤ngi 
von der Tiefe sind. Die AusfÃ¼hrun der Integration liefert damit fÃ¼ mittlere De- 
formationsraten die allgemeine Bedingungsgieichung fYlr den RandÃ¼bergan an der 
Eisfront : 

Im folgenden Abschnitt werden weiterhin die mittleren TVerte fÃ¼ die Deformations- 
raten und den Fliefifaktor verwendet, der Ã¼berstric jedoch weggelassen. 

FÃ¼ den uniaxialen Fall, bei dem das Eis an den RÃ¤nder begrenzt aber ungebremst 
lÃ¤ng der x-Achse fliefit, existiert keine Geschwindigkeitskomponente senkrecht zur 
Hauptfliefirichtung. Damit verschwindet, auch die Deformationsrate in dieser Rich- 
tung und die effektive Deformationsrate ist 

.2  .2  
& = EXZ 

Die Gleichung 5.10 vereinfacht sich zu : 

Eine Umformung unter Verwendung der Definition der Deformationsrate ergibt den 
Ausdruck fÃ¼ den Gradienten der horizontalen Geschwindigkeit am meerseitigen 
I3isran.d : 
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Ist das Sclielfeis in keiner Richtung in seiner Ausdehnung behindert, so ist uyy nicht 
mehr 0. In diesem Falle Ã¤nder sich auch die Beziehung fÃ¼ die Deformationsraten. 
FÃ¼ eine isotrope Expansion des frei schwimmenden EiskÃ¶rper gilt : 

au av 
izz = iyy oder - - 

az a y  

und damit ist 

FÃ¼ die horizontale Deformationsrate folgt der Ausdruck 

Die AuflÃ¶sun in horizontale Gesch~vindigkeitsgradienten ergibt schliefllich: 

jeweils senkrecht zur Eisfront. 
FÃ¼ die transversale Geschwindigkeit folgt aus der Annahme der Scherfreiheit an 
der GrenzflÃ¤che dafl 

sein mufl. 

5.2 EinstrÃ¶mgebiet und Eisscheiden 

FÃ¼ die detaillierte Betrachtung verschiedener SpezialfÃ¤ll ist es nicht immer mÃ¶glich 
ein Modell fÃ¼ die gesamte Fliealinie eines Systems zu erstellen, da  eine hohe rÃ¤um 
liche AuflÃ¶sun auch einen hohen Rechenaufwand erfordert. Daher werden zum Bei- 
spiel Teile des Einzugsgebietes nur als Liefergebiet betrachtet und ihr Beitrag zur 
Massenbilanz als Massenflufl Ã¼be einen Rand des Modells definiert. Hierbei werden 
die fÃ¼ den Flufl nÃ¶tige Parameter Geschwindigkeit und Eisdicke als Randbedin- 
gung definiert. 
Wird eln vollstÃ¤ndige Flieflsystem von der Eisscheide bis zur Eisfront in einem Mo- 
dell betrachtet, so werden fÃ¼ die Eissscheide die horizontalen Geschwindigkeiten 
Null gesetzt. Die horizontale Ableitung der Eisdicke ist durch die Definition einer 
Eisscheide ebenfalls zu Null vorgegeben. 
Gebiete, fÃ¼ die no slip Bedingungen definiert sind, werden wie Eisscheiden behan- 
delt. 
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Die Angabe der Randwerte fÃ¼ einstrÃ¶mend Eismassen gest,altet sich etwas pro- 
blematischer. GrundsÃ¤,tzlic mÃ¼Â§ fiir den allgemeinen Fall erst ein vollstÃ¤ndige 
Eisschildmodell gerechnet werden, aus dem dann fÃ¼ einen beliebigen Querschnitt 
die entsprechenden Werte entnommen und als Randbedingungen verwendet werden 
konnen. 
Normalenveise werden fÃ¼ EinstrÃ¶mgebiet jedoch besondere Annahmen gemacht, 
was beispielsweise die FlieÂ§richtun betrifft. FÃ¼ einen uniaxialen Einstrom senk- 
recht zuni betracht,eten Rand ist es mÃ¶glich aus den Beziehungen fÃ¼ scherungs- 
dominiertes FlieÂ§e (Eisschildapproximation, in genÃ¼gen groÂ§e Entfernung zur 
Ãœbergangszone eine Beziehung der vertikalen Verteilung der Horizontalgeschwin- 
digkeit abzuleiten. Die transversale Geschwindigkeit muÂ dabei Null sein, was fÃ¼ 
achsenparallelen Einstrom erfÅ¸llt ist. Eine solche Beziehung wurde von Herterich 
(1987) entwickelt und wird hier in leicht abgewandelter Form dargestellt: 

FÃ¼ die Festlegung der R,andbedingung verbleiben damit zwei MÃ¶glichkeiten 

1. Es werden die EismÃ¤chtigkei und die OberflÃ¤chengeschwindigkei auf dem 
Rand beschrieben (was sozusagen der Einstrommenge entspricht). Da,mit er- 
gibt sich fÃ¼ z = H + h die Neigung der EisoberflÃ¤ch und damit eine Neu- 
mannbedingung fÅ  ̧ die EismÃ¤chtigkeit Die vertikale Geschwindigkeitsvertei- 
iung wird dann aus Gleichung 5.19 berechnet. 

2. EismÃ¤chtigkei und Neigung der OberflÃ¤ch beschreiben vollstÃ¤ndi die Geo- 
metrie des EiskÃ¶rper am Rand. Die vertikale Geschwindigkeitsverteilung wird 
damit als freie Randbedingung aus Gleichung 5.19 ermittelt. 

Die Ableitung der Geschwindigkeit Ã¼be den Rand erfolgt in beiden FÃ¤lle mit Hilfe 
der Massenbilanzgleichung 4.27 

5.3 Eisober- und Eisunterseite 

In den vorhergehenden Abschnitten wurden die lateralen Berandungen einer Mo- 
delldomÃ¤n betrachtet. Durch die vertikale Normierung des Systems wurden die 
KontaktflÃ¤che des EiskÃ¶rper mit angrenzenden Medien in jeweils die oberste bzw. 
unterst,e Schicht des numerischen Gitters gelegt. Damit kÃ¶nne fÃ¼ die obere und 
untere Modeliberandung einheitliche Ãœbergangsbedingunge in AbhÃ¤ngigkei des 
benachbarten Materials angegeben werden. 

5.3.1 Die KontaktflÃ¤ch Eis - Luft 

Fiir die Dynamik eines EiskÃ¶rper sind angreifende KrÃ¤ft atmosphÃ¤rische StrÃ¶ 
mungen vollstÃ¤ndi zu vernachlÃ¤ssigen An der OberflÃ¤ch findet somit keine 
KraftÃ¼bertragun statt. Allerdings hat die OberflÃ¤chentopographi EinfluB auf die 
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Randbedingung. Nach MacAyeal (1995) gilt fÃ¼ einen spannungsfreien Rand 

wobei T den resultierenden Spannungsvektor und nÃ den senkrecht nach auÂ§e wei- 
senden Einheitsvektor darstellt. 
In Komponenten aufgelÃ¶s ergibt sich daraus (f, Koordinate der OberflÃ¤che 

9 f s 9 f s  
T ~ Z -  + oyy- - = 0 und 

ax  9~ 

Da der atmosphÃ¤risch Druck bei der Modellierung vernachlÃ¤ssig wird, kann der 
isotrope Druckanteil l/3(o-a.Z+oyy +ozz) gleich Null gesetzt werden. Die obigen Glei- 
chungen (5.21 - 5.23) gelten somit auch analog fÃ¼ die deviatorischen Spannungen. 
Durch Anwendung des Flieflgesetzes 4.12 folgen die AusdrÃ¼ck fÃ¼ die Scherdefor- 
mationsraten: 

Â£27 = 
. afs . afs 

'XX- + und a x  
(5.24) 

9~ 
. 9fs 9fs iYZ = C Y x '  iyy- . 

9x  
(5.25) 

9~ 

Zusammen mit der OberflÃ¤chenbedingun fÃ¼ die vertikale Geschwindigkeit (a = 
Akkumulationsrate, positiv fÃ¼ Materialzutrag) 

9fs 9fs w = u - + V - - U  
9x ay 

(5.26) 

folgen die Neumann - Bedingungen fÃ¼ die EisoberflÃ¤che 

Qu 
(5.27) 

(5.28) 

5.3.2 Der Eis - Wasser - Ãœbergan an der Schelfeisunter- 
seite 

Ebenso wie an der OberflÃ¤ch werden StrÃ¶munge des Wassers als angreifende 
KrÃ¤ft an der Unterkante der schwimmenden Eisplatte vernachlÃ¤ssigt Das Was- 
ser Ã¼bertrÃ¤ keine ScherkrÃ¤ft,e aber im Gegensat,~ zu den VerhÃ¤ltnisse an der 
OberflÃ¤ch muÂ hier der hydrostatische Druck berÃ¼cksichtig werden, der durch eine 
Gegenkraft aus dem Eis kompensiert werden muÂ (MacAyeal, 1995). Es ist 



54 ICAPITEL 5.  RANDBEDINGUNGEN DES M O D E L L S  

Hier ist ebenfalls T der resultierende Spannungsvektor, ni, der senkrecht nach auÂ§e 
weisende Einheitsvektor und H die EismÃ¤chtigkeit 
Es ergeben sich analog zu den Gleichungen 5.21 - 5.23 AusdrÃ¼ck fÃ¼ die Schelfeis- 
unterseite fb :  

Q f b  a f b  
~ x x -  + T x y -  - 

9fb 
Tz* = -pgH-- > 

9x 9 ~  9x 
a f b  9h 9fb 

rYx- + uYy- - = -pgH- und 
ax 9y 9Y 

Da der isotrope Druckanteil an der Eisunterseite nicht verschwindet, folgt 

9h9h 1 9fb a f  b 
ryz - + - - + n'(uxx + uyy + uzz) - = -pgH - und (5 .34)  

9x a y  9 ~  9y 
a f b  a f b  1 

z + ~ z y -  - ~ z z  + - ( o z z  + gyy  + ~ z z )  = pgH , 

3 
(5.35)  

ax 9Y 
Nach Einsetzen des isotropen Druckes aus Gleichung 5.35 in die Gleichungen 5.33 
und 5.34 und einigen Umformungen werden verhÃ¤ltnismÃ¤Â komplizierte Span- 
nungsbeziehungen fÃ¼ die vertikale Scherspannung in X - Richtung 

und analog in y - Richtung erhalten. Typisch auftretende Maximalneigungen fÃ¼ 
Schelfeisunterseiten liegen bei einem Wert von etwa 0.06 (oder 6 %) (aus der analy- 
tischen LÃ¶sun von Van der Veen (1986) ) .  Daher lassen sich alle Neigungsterme qua- 
dratischer und hÃ¶here Ordnung gegenÃ¼be "eins" vernachlÃ¤ssigen Die Gleichungen 
vereinfachen sich damit zu 

a f b  9fb 
Tzz  = ( ~ x x - ^ ' z z ) - + r x y -  ax 

(5.37)  
9Y 

a f b  a f t  
fyz = ( ~ y y - " ' z z ) - + 1 ' x y -  

a x  . (5 .38)  
9Y 

Mit Hilfe des Flieflgesetzes aus Gleichung 4.12 gelangt man zu den endgÃ¼ltige 
Beziehungen der Deformationsraten an der Unterseite des Schelfeises: 

. 8fb a f b  und 
^ x z  = ( E x x  zzz)  - + ̂ X y -  ax 

(5.39) 
9y 

. 9 h 9 f b  iy2 = (iyy - E=) - + izy - (5 .40)  
a Y  9x . 
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Durch die Substitution der AusdrÃ¼ck fÃ¼ die Deformationsraten mit den entspre- 
chenden Geschwindigkeitsableitungen in der skalierten Form, VernachlÃ¤ssigun der 
auftretenden quadratischen Neigungsterme und AuflÃ¶sun der Gleichungen nach den 
vertikalen Ableitungen, ergeben sich folgende Neumann - Bedingungen fÃ¼ die Ober- 
bzw. Unterseite des EiskÃ¶rper in x - Richtung: 

und analog die Ableitungen fÃ¼ die Geschwindigkeit V in y - Richtung. 

5.3.3 Die untere GrenzflÃ¤ch in einem Eisschild 

In Bereichen, in denen das Eis auf festem Untergrund aufliegt, hÃ¤ng die 
GrenzflÃ¤chenbedingun an der Unterseite von den herrschenden thermischen 
VerhÃ¤ltnisse ab. Ist die Temperatur des Eises an der GrenzflÃ¤ch gleich dem Druck- 
schmelzpunkt (T = T. - ÃŸp mit T. = 273,16 K und Ã = 7,42 x ~ O - ~  I<(kPa)-'), fÃ¼ 
reines Eis, (Paterscn, 1994, S.212), kann der EiskÃ¶rpe auf dem darunterliegenden 
Bett gleit,en. Im allgemeinen unterscheidet man bei diesen temperierten Bedingungen 
zwei Arten des Gleitens: 

1. Das Eis bewegt sich auf einer Wasserschicht Å¸be dem starren, festen Unter- 
grund. 

2. Ist als Ãœbergangszon eine Schicht deformierbarer, wassergesÃ¤ttigte Sedi- 
mente eingelagert, kann sich das Material auch durch Verschiebungen inner- 
halb des Sediments auf der Unterlage bewegen (Paterson, 1994). 

FÃ¼ Temperaturen unterhalb des Druckschmelzpunktes ist das Eis am Untergrund 
festgefroren und der Massentransport findet allein durch interne Deformation statt. 
Basales Gleiten, ob auf einer Wasserschicht oder durch Sedimentdeformation, ist ein 
schwierig zu beschreibender ProzeB. 
Verschiedene Autoren beschreiben das Gleiten Å¸be festen Untergrund (Kamb, 
1970; Morland, 1976; Fowler, 1979; Fowler, 1987; Lliboutry, 1987) wie auch das Glei- 
ten Ã¼be deformierbaren Sedimenten (Alley et al., 1987c; ÃŸoulto und Hindmarsh, 
1987; MacA yeal, 1989; Kamb, 1991) mit unterschiedlich detaillierten AnsÃ¤tzen FÃ¼ 
den einfachsten Fall muÂ fÃ¼ ein anwendbares Gleitgeset,~ Ã¼be festem Untergrund 
ein Zusammenhang zwischen basaler Scherspannung T{, ,  der Gleitgeschwindigkeit u5 
und dem effektiven Druck (N = pe - pw) gefunden werden (Lliboutry, 1987). Eine 
mÃ¶glich Beziehung stellt 

q = ~ u ; l v l - ~ ~  (5.43) 

mit einer Konstanten C der Bettrauhigkeit, T > 0 und n aus dem Glen'schen FlieBge- 
setz, dar (A. C. Fowler, pers. Mitteilung). Dies bedeutet, daÂ die Scherspannung mit 
steigender Geschwindigkeit zunimmt, fÃ¼ hÃ¶here effektiven Druck und damit einem 
stÃ¤rkere "Aufschwimmen" des EiskÃ¶rper jedoch abnimmt. Bisher wurde basales 
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Gleiten noch nicht in das Modell integriert. 

Die Annahme kalter VerhÃ¤ltniss bedeutet, daÂ das Eis am Untergrund festgefroren 
ist. Eine Bewegung in der Grenzschicht findet nicht stat t .  Die Geschwindigkeits- 
differenz von der bewegten OberflÃ¤ch zur stationÃ¤re Unterseite erfordert starke 
ScherkrÃ¤ft im Inneren des EiskÃ¶rpers Die Randbedingung fÃ¼ die Geschwindigkei- 
ten ist eine einfache Dirichlet - Bedingung: 

Damit sind fÃ¼ alle RandÃ¼bergÃ¤n des Modells Gleichungen zur Beschreibung der 
Geschwindigkeitskomponenten gegeben. 

Der RandÃ¼bergan fÃ¼ die EismÃ¤chtigkei 

In prognostischen Rechnungen zur Evolution von glazialen Systemen wird neben der 
Ermittlung der Geschwindigkeiten auch die zeitliche Variation der Eisdicke berech- 
net. Zur vollstÃ¤ndige Beschreibung des Systems ist es daher notwendig, Randbe- 
dingungen fÃ¼ die MÃ¤chtigkei des ModellkÃ¶rper zu beschreiben. Dies ist allerdings 
wesentlich weniger kompliziert als fÃ¼ die Geschwindigkeiten. 

FÃ¼ seitliche RÃ¤nde mit free slip wie auch no slip Bedingungen muÂ die horizontale 
Ableitung senkrecht zum Rand gleich Null sein. Die EismÃ¤chtigkeite werden gleich 
denen der benachbarten inneren Gitterpunkte gesetzt. 
An RÃ¤ndern Ã¼be die ein MassenfluÂ stattfinden soll, wird die EismÃ¤chtigkeit wie 
schon in Kapitel 5.2 erwÃ¤hnt entsprechend definiert. 
Randgebiete, die als Schelfeisfront behandelt werden, unterliegen, wie auch das Mo- 
dellinnere, dem Gesetz der Massenerhaltung. Daher lÃ¤Â sich hier die Massenbilanz- 
gleichung 4.26 fÃ¼ die Bestimmung der Eisdicke auf dem Rand verwenden. Es folgt: 



Kapitel 6 

Formulierung in Finiten 
Differenzen 

Grundlage fÃ¼ die Beschreibung des physikalischen Verhaltens eines Systems und 
seiner Reaktion auf die Ei~~wirkung innerer und Ã¤u8ere KrÃ¤ft ist die Anwendung 
der geeigneten physikalischen Gesetze auf die einzelnen Komponenten des Systems. 
Im Falle eines homogenen Materiais, wie es etwa Eis darstellt, werden die entspre- 
chenden einheitlichen Beziehungen von Kraft und Bewegung mÃ¶glichs gleichmdig 
Ã¼be das betrachtete Gebiet verteilt berechnet. Es bietet sich an, dieses Gebiet, unter 
BerÃ¼cksichtigun seiner Form und Dimension] durch ein regelmaiges Gitter zu un- 
terteilen. An den Schnittpunkten des Gitters werden dann die erforderlichen physi- 
kalischen Parameter in AbhÃ¤ngigkei von den benachbarten Gitterpunkte bestimmt. 
Zur vollstÃ¤ndige und physikalisch sinnvollen Beschreibung eines Systen~s ist es er- 
forderlich, da8 die Dimensionierung des Gitters kleiner ist als die charakteristische 
WellenlÃ¤nge der erwarteten PhÃ¤nomene Andernfalls "Ã¼bersieht das Verhalten des 
ModellkÃ¶rper eventuell auftretende rasche Ã„nderunge des Systemzustandes und 
spiegelt nicht das physikalisch korrekte Verhalten wieder. 

FÃ¼ die Anwendung der meist fÃ¼ ein Kontinuum entwickelten physikalischen Ge- 
setze ist es notwendig, diese in eine diskrete Form zu Ã¼berfÃ¼hre Eine solche Form 
kann dann auf das finite Gitter des Modells angepa8t werden. GrundsÃ¤tzlic stehen 
fÃ¼ diese Umsetzung mehrere MÃ¶glichkeite zur VerfÃ¼gung Am weitesten verbreitet 
sind dabei die Methoden der Finiten Differenzen und der Finiten Elemente. WÃ¤hren 
mit der Methode der Finiten Elemente zwischen den Gitterpunkten (oder korrekter 
den Elementknoten) die Funktion durch stetige Polynome interpoliert wirdl erhÃ¤l 
man die AnnÃ¤herun an die Losung mit den Finiten Differenzen durch Taylorreihen- 
entwicklung der Funktion auf den Intervallen zwischen den Gitterpunkten (Lapidus 
und Pinder, 1982). 

Eisdynamische Probleme lassen sich meist auf abgeschlossenen Gebieten definieren. 
Durch die vertikale Skalierung ist es nicht notwendig] bewegliche Gittergrenzen in 
der Senkrechten zu definieren. Die Finite-Differenzen-Methode bietet auf einem re- 
gelmÃ¤Bige und zeitlich konstanten Gitter Vorteile in der Ãœberschaubarkei und An- 
passung der Formulierungen. Daher wurde diese Methode als LÃ¶sungsverfahre fÃ¼ 
das eisdynamische Modell gewÃ¤hlt Im folgenden wird mit einem kartesischen Koor- 
dinatensystem gearbeitet. Die vertikale (z-) Achse weist positiv nach oben. Das in 
ein gleichmÃ¤Bige Gitter unterteilte Untersuchungsgebiet ist in Abb. 6.1 dargestellt. 
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Wird Gleichung 6.2 von Gleichung 6.1 subtrahiert und die erhaltene Beziehung nach 
der ersten Ableitung aufgelÃ¶st ergibt sich: 

Unter BerÃ¼cksichtigun eines Fehlers 0, dessen GrÃ–Benordnun durch den grÃ¶Â§t 
vernachlÃ¤ssigte Term beschrieben wird (Lapidus und Pinder, 1982), ist 

ein einfacher, diskreter Ausdruck fÃ¼ die erste Ableitung der Funktion f in x - Rich- 
tung. 

Analog kÃ¶nne auch Differenzen fÃ¼ hÃ¶her Ableitungen gefunden werden. Zu beach- 
ten ist allerdings, daÂ fÃ¼ die StabilitÃ¤ des gesamten Gleichungssystems die Fehler 
der einzelnen Diskretisierungen dieselbe Fehlerordnung aufweisen mÃ¼sse (Press et 
ai., 1992). 

6.1.2 Die diskreten Ableitungen 

In einem Ausschnitt des diskreten Gitters (Abb. 6.2) werden die ZÃ¤hlindize i (in 
X ) ,  j (in y-) und k (in ^-Richtung) fÃ¼ die jeweilige Gitterpunktsnummer ausgehend 
vom Koordinatenursprung definiert. Damit ist die Position eines Gitterpunktes im 
Koordinatensystem durch die AbstÃ¤nd i Ax, j Ay und k . A-z entlang der Achsen 
festgelegt. 
Nach Lapidus und Pinder (1982) werden fÃ¼ die in den Bewegungsgleichungen 4.20 
auftretenden Ableitungen folgende Diskretisierungen verwendet: 

8 u  - - " i + ~  - "i-I 

ax ~ A X  - O(AX') , (6.5) 
?U - U i + l  - 2ui + U,,-1 

- 
8x2 Ax2 - 0(Ax2)  und (6.6) 

aZu - - ui+l,j'+l - ui+l,j'-1 - ui-I,J+I + ui-l,j-l 

9 x 9 ~  4AxAy - O(AxAy) . (6.7) 

FÃ¼ Differentialterme verschiedener Variablen werden die Ableitungen aus Stabi- 
litÃ¤tsgrÃ¼nd vor der Diskretisierung nicht ausdifferenziert. Damit die Geschwindig- 
keitsdifferenzen nach wie vor mit den Nachbarpunkten gebildet werden kÃ¶nnen wird 
ein Halbschrittgitter (Abb. 6.2, rechts) eingefÃ¼hrt Die schrittweise AusfÃ¼hrun der 
Differenzenbildung ergibt dann: 

und analog fÃ¼ Ableitungen in anderen Koordinatenrichtungen. 
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Abbildung 6.2: Diskretisierung des Modells in einem kartesischen Koordinatensy- 
stem. Der linke Kubus beschreibt einen Gitterpunkt mit seinen sechs direkten Nach- 
barn (mittelgrofle Punkte in der Graphik). Die vollstÃ¤ndig Differenzengleichung fÃ¼ 
den Zentralpunkt benutzt auch Variablen auf den FlÃ¤che durch die Nachbarpunkte 
(kleine Punkte). Im rechten Kubus sind die diskreten Halbschritte des Modells dar- 
gestellt (Rauten), an denen neben anderen Koeffizienten auch die effektive Defor- 
mationsrate bestimmt wird. 

Mit diesen Schemata kÃ¶nne die Gleichungen 4.20 in der Form Finiter Differenzen 
dargestellt werden (siehe Anhang B). 

6.2 Die LÃ¶sun eines linearen Gleichungssy- 
stems 

Die ausdifferenzierten Gleichungen (B.1 und B.2) erinnern, wird B vorlÃ¤ufi als 
Konstante beibehalten, an ein gekoppeltes lineares Gleichungssystem. Aus der Ten- 
sorform der einwirkenden Spannungen (siehe Kapitel 4.1) resultiert indirekt eine 
diagonale Bandmatrix fÃ¼ die Koeffizienten des Gleichungssystems. 

Numeriert man die Gitterpunkte kontinuierlich nach aufsteigenden Koordinatenin- 
dizes (Abb. 6.3) und schreibt die diskreten Gleichungen untereinander, bilden die 
Differenzen - Komponenten (in Abb. 6.2 links, als Punkte markiert) die einzigen 
nicht verschwindenden Elemente eines Gleichungssystems (hier exemplarisch nur 
fÃ¼ Q2u/Qx2  = R hingeschrieben): 
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Abbildung 6.3: Numerierungsschema der Gitterpunkte fÃ¼ die LÃ¶sun des Glei- 
chungssystems. Abweichend von der Koordinatenzuordnung (i, j, k )  fiir die Diffe- 
renzenbildung werden die Gitterpunkte von unten nach oben jeweils nach aufstei- 
gendem i und aufsteigendem j durchnumeriert. Dabei ist n = I X J die Anzahl der 
Gitterpunkte in einer Schicht und m gleich der Anzahl der Schichten im Modell. 

A m +  AIIUI+ 0 + 0 + 0 = R1 
Azlul+ A 2 2 ~ 2 +  â ‚ ¬ 7 3 ~  0 + 0 = R2 

0+ A32u2+ A33~3+ A 3 4 ~ 4 +  O  = Rs 
o+ Â ¥ Â ¥  

. . .+  . . +  0 = . . .  

0 + o = :  
O+ Â ¥ Â ¥  Ai(,-1)~;-1 + Ai+;+ A~(,+I)u;+~ + . . . = Ri 
o+ Â ¥ Â ¥  . . +  . . +  0 = . . .  

0 + O = Â  
O+ " + A(n-l)(n-~)un-~+ A(n-l)(n-l)un-i+ A(n--i)nun = Rn-] 
O+ Â ¥ Â ¥  . Â + A n ( n - ~ ) ~ n - ~  + Annun = Rn 

Aus der ersten Zeile ist ersichtlich, daÂ manche Komponenten (hier Ale) nicht auf- 
tauchen. Dies sind jeweils die Differenzen, die Ã¼be den Rand des Modells hinaus- 
reichen und die auf der rechten Seite mit den angreifenden Ã¤uoere KrÃ¤fte zusam- 
mengefaÂ§ werden. 
Dieses System kann in Matrixform geschrieben werden: 

Prinzipiell ist solch eine lineare Matrixgleichung A u = R fÃ¼ n unbekannte Ge- 
schwindigkeiten U ,  mit n Randbedingungen Ri eindeutig bestimmt und analytisch 
lÃ¶sbar Die durchzufÃ¼hrende Matrixoperationen erfordern allerdings bei grÃ¶Â§er 
Modellen mit vielen Gitterpunkten einen erheblichen Organisations- und Speicher- 
aufwand. Die Anzahl der arithmetischen Operationen zur Invertierung der Matrix 
A kann um ein Vielfaches hÃ¶he sein als bei einer iterativen LÃ¶sun (Lapidus und 
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Pinder, 1982). Daher ist es unumgÃ¤nglich fÃ¼ groÂ§ und nichtlineare Systeme eine 
numerische Methode anzuwenden. 

Ein einfaches numerisches LÃ¶sungsverfahre ist die Punkt - Relaxationsmethode 
(Press et al., 1992). Die Koeffizient,enmatrix A wird in drei Teilmatrizen A = L + 
D + U aufgespaltet, wobei D nur die Hauptdiagonalelemente enthÃ¤lt L und U 
sind die obere und untere Dreiecksniatrixmit Nullen auf der Hauptdiagonalen. Eine 
Aufspaltung der M3trixgleichung ergibt (Lapidus und Pinder, 1982): U = - D 1 ( L +  
U ) u  + D I R .  Die Zuordnung der rechten und linken Seite der Gleichung zu jeweils 
verschiedenen Iterationsstufen resultiert in einer der grundlegendsten Varianten der 
Punkt - Relaxations Methoden, die Jacobi-Iteration: 

wobei T gleich der Anza,hl der bisher durchgefÃ¼hrte Iterationen ist. 
Mit einer ersten "geratenen" LÃ¶sun von U = U(') wird das Residuum der Glei- 
chung A - U(') - R =  es(') bestimmt. Das Residuum muÂ fÃ¼ die exakte LÃ¶sun 
verschwinden. Eine Umformulierung von Gleichung (6.10) ergibt ein einfaches Ite- 
rationsschema zur Aktualisierung der einzelnen Geschwindigkeitskomponenten U,:  

= - , (6.11) 

a ,  ist das entsprechende Element fÃ¼ die Geschwindigkeit U ,  aus der Koeffizienten- 
matrix. 

Es lÃ¤Â sich zeigen, daÂ diese Methode ein verhÃ¤ltnismÃ¤Â schlechtes Konvergenz- 
verhalten hat. FÃ¼ eine einfache Poisson-Gleichung in zwei Dimensionen betrÃ¤g die 
Anzahl der benÃ¶tigte Iterationen 11,. = 0,5 pJ2, um die LÃ¶sun auf p Stellen genau 
zu bestimmen (Press et al., 1992). J ist dabei die Anzahl der Gitterpunkte in einer 
Dimension. 

Eine deutlich verbesserte Konvergenz wird mit dem sogenannten SOR - Verfah- 
ren (successive overrelaxation) erreicht. Dabei werden jeweils die bereits aktualisier- 
ten Werte des laufenden iterationszyklus fÃ¼ die folgenden Geschwindigkeitsberech- 
nungen verwendet. ZusÃ¤tzlic wird ein Faktor W eingefÃ¼hrt der die GrÃ¶Â des Kor- 
rekturterms beeinfluÂ§ und damit kÃ¼nftig Korrekturen sozusagen vorwegnimmt 
(Press et al., 1992), 

T + 1 )  = -(L + D)-~uLI('-) + W(L + D)-^ . (6.12) 

Allerdings ist es offensichtlich, daÂ die Wa,hl von W entscheidenden EinfluÂ auf das 
Verhalten des Systems hat. Eine Konvergenz kann nur fÃ¼ einen Wert von W zwi- 
schen null und zwei erreicht werden. "SOR" bezeichnet den Bereich 1 < W < 2. Die 
GrÃ¶Â dieses Relaxationsparameters wird im wesentlichen vom spektralen Radius ps 
der Iterationsmatrix [(L + D ) ' U ) ]  bestimmt. Dieser ist definiert als der Betrag des 
maximalen Eigenwertes der Matrix, dessen Bestimmung sehr aufwendig ist. In den 
meisten komplexeren FÃ¤lle muÂ auf eine AbschÃ¤tzun zurÃ¼ckgegriffe werden. 
FÃ¼ eine optimale Wahl von W betrÃ¤g die Konvergenzrate fÃ¼ das oben genannte 
Problem: nT = l /3pJ ,  was eine wesentliche Verbesserung gegenÃ¼be der Jacobz - 
Methode bedeutet (Press et al., 1992). 
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1 Festlegung der Randbedingungen 1 

1 AN < Limit 

r' , 

Nach dem zweiten Durchlauf wird die Differenz der Residuumsnorm AAT errechnet. 
Ist sie grÃ¶Â§ als ein vorgegebener Grenzwert i - Limit, so wird direkt eine aktuali- 
sierte Koeffizientenmatrix berechnet. Konvergiert der Wert unter dieses Limit, wird 
auch die effektive Deformationsrate an allen Gitterpunkten neu berechnet. 
Sinkt die Normdifferenz unter das globale Limit, das der geforderten Genauigkeit 
entspricht, wird der diagnostische Teil des Programms beendet. 

Berechnung der effektiven Deformationsrate 

6.4 Die numerische LÃ¶sun der Eisdickenevolu- 

- 

t ion 

Mit Hilfe der Gleichungen (4.20) werden durch das obige Verlaufsschema die Gleich- 
gewichtsgeschwindigkeiten fÃ¼ die aktuelle Eisdickenverteilung berechnet. Dieser ak- 
tuelle Zustand weist aber nicht notwendigerweise eine ausgeglichene Massenbilanz 
auf. Das bedeutet, daÂ sich die EismÃ¤chtigkeite durch das Geschwindigkeitsfeld 
solange Ã¤ndern bis die antreibenden KrÃ¤ft in einem Gleichgewicht zum Massen- 
austausch stehen. Dieser Mechanismus wird durch die KontinuitÃ¤tsgleichun (4.27) 
beschrieben. Neben der Ermittlung von einzelnen GleichgewichtszustÃ¤nden kÃ¶nne 
damit auch durch die Angabe von zeitlich verÃ¤nderliche Randbedingungen progno- 
stische Modelle der Evolution von Eisschilden und Schelfeisen gerechnet werden. 

l 
AN > Â£-Limi 

Die lineare Differentialgleichung Ã¤hnel einer Advektionsgleichung und lÃ¤Â sich im 
Grunde sehr leicht explizit diskretisieren. Leider ist diese einfache diskrete Form nu- 
merisch nicht stabil. Es wird daher eine in Press et al. (1992) dargestellte LÃ¶sun mit 
Hilfe der staggered leapfrog-Methode verwendet. Das Verfahren besitzt eine Genauig- 

Ermittlung der Koeffizientenmatrix + 

n = l  , 
LÃ¶sun der Iterationsschemas 
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keit zweiter Ordnung in Zeit und Raum, indem fÃ¼ die Zeitableitung der EismÃ¤chtig 
keiten die Werte des vorhergehenden Zeitschritts verwendet, werden, wÃ¤hren die 
rÃ¤umliche Ableitungen mit den aktuellen MÃ¤chtigkeite berechnet werden. Ent- 
spricht n dem aktuellen Zeitschritt, so last sich die neue EismÃ¤chtigkei darstellen 
als 

At At 
H"" = H" - - (H,"+,u;v, - H;-~U:J - - (H?  ,+i~,"+i - H:-~<~) + 2AtA . 

Aa; AY 
(6.14) 

Um sogenannte Gitterdrift-InstabilitÃ¤te zu vermeiden, wird eine kleine Additions- 
konstante eingefÃ¼hrt die die angrenzenden Gitterpunkte mit einbezieht und so zu 
einer Art numerischer Dissipation fÃ¼hrt 

Di = Q(H,"_~ + H,"_l - 4Hn + H$ + H.,) mit a < 1 . (6.15) 

Die Courant - Bedingung als Kriterium der StabilitÃ¤ fÃ¼ diese Formulierung lautet: 

Der maximale Zeitschritt, fÃ¼ den sich das System noch stabil verhÃ¤lt kann damit 
in AbhÃ¤ngigkei der Gitterkonstanten gewÃ¤hl werden. 

Nach der Berechnung eines neuen Zeitschritts werden mit den aktualisierten Eis- 
dicken aus den Bewegungsgleichungen neue Gleichgewicl~tsgeschwindigl~eiten be- 
rechnet. Mit diesen kann dann wieder ein Zeitschritt der Modellevolution gerech- 
net werden. Somit ist ein geschlossener Programmkreislauf erstellt, der fÃ¼ gegebene 
Anfangsgeometrie und Randbedingungen eine dynamische LÃ¶sun von Geschwin- 
digkeiten und MÃ¤chtigkeitsverteilun bestimmt. 
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Kapitel 7 

Ein kleiner Einblick in die 
RealitÃ¤ : Feldst udie und 2D- 
Modell 

Neben dem gesamten Aufwand an Physik, Mathematik, Rechenzeit und graphi- 
schen Darstellungen sollte nicht vergessen werden, daÂ der Untersuchungsgegenstand 
'Ãœbergangszone tatsÃ¤chlic in der wirklichen Welt existiert. Ihre potentielle Bedeu- 
tung fÃ¼ das Verhalten zumindest des westantarktischen Eisschildes ist in Kapitel 
1 deutlich gemacht worden. Modellierer sind, soweit sie nicht an rein prinzipiellen 
Problemen arbeiten, immer auf Informationen aus Feldmessungen angewiesen. An- 
dererseits lassen sich aus den Ergebnissen angewandter Modelle nicht nur Antworten 
auf globale Fragestellungen ableiten, sie stellen auch die Grundlage fÃ¼ die Planung 
gezielter Feldexperimente dar. 

7.1 Das EkstrÃ¶ '94-Projekt 

Glaziologische Studien Ã¼be Eisgeschwindigkeiten, DeformationsverhÃ¤ltniss sowie 
die Bestimmung weiterer Massenbilanzparameter auf dem antarktischen EiskÃ¶rpe 
wurden schon ziemlich frÃ¼ begonnen. In einigen FÃ¤lle waren dies grofiflÃ¤chi an- 
gelegte Netzwerke, die in mehrjÃ¤hrige AbstÃ¤nde nachvermessen wurden, um die 
zeitliche Entwicklung, hauptsÃ¤chlic im Hinblick auf die Gesamtmassenbilanz und 
die Flieflcharakteristik, zu beurteilen. Neben diesen Netzwerken auf dem Inlandeis 
(Van der Veen und Whillans, 1989b) wurden ausgedehnte FlÃ¤che hauptsÃ¤chlic 
entlang von EisstrÃ¶me und ihrer Fortsetzung auf den Schelfeisen vermessen 
(Bindschadler et  al., 1987; Doake et al., 1987; Thomas et al., 1988). Diese Messun- 
gen zielten zusÃ¤tzlic darauf ab, die KrÃ¤fteverhÃ¤ltnis zwischen Eisstrom, Schelfeis, 
dem Inlandeis und den passiven RÃ¤nder zu bestimmen und die rÃ¤umlich MobilitÃ¤ 
der grounding line zu beschreiben. Allerdings standen die grohkaligen VerhÃ¤ltniss 
und Mechanismen in den Untersuchungsgebieten im Vordergrund. 

FÃ¼ den SÃ¼dsomme 1993/94 wurde von P. Huybrechts und mir ein Feldexperi- 
ment entworfen und durchgefÃ¼hrt das auf einem begrenzten Raum in der sÃ¼dliche 
Ubergangszone des EkstrÃ¶m-Schelfeise die Bestimmung der wichtigsten glaziologi- 
sehen Parameter beinhaltete. Ziel der Untersuchungen war es, die Flieflgeschwindig- 
keiten und die Deformationsraten an der OberflÃ¤ch sowie die OberflÃ¤chentopogra 
phie und die Eisdicke auf einem Profil Ã¼be die grounding line zu erhalten. Dabei 
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wurde die MeÂ§punktentfernun deutlich kleiner als die mittlere Eisdicke in diesen1 
Gebiet gewÃ¤hlt um auch kleinskalige Effekte in der Ãœbergangszon aufzulÃ¶sen Zu- 
sammen mit Informationen Ã¼be die Akkumulation in dieser Region bilden die Daten 
die Basis fÃ¼ die Modellierung eines vertikalen Schnittes entlang einer FlieÃŸlini Ã¼be 
den Grenzhereich zwischen Festlandeis und Schelfeis. Diese Studie erlaubt im zwei- 
dimensionalen Rahmen wertvolle Einsicht in die dynamischen Bedingungen dieser 
kritischen Region. Die VorwÃ¤rtsmodellierun von der OberflÃ¤ch in die Tiefe ist da- 
bei eng an das Verfahren von Van der Veen und Whillans (1989a) angelehnt. 

Das EkstrÃ¶nl-Schelfei befindet sich im atlantischen Sektor am Rande der Ost- 
antarktis und ist mit einer FlÃ¤ch von 8700km2 eines der kleineren Schelfeise 
der Antarktis (IfAG (1989), Abb. 7.1). Die seit 1981 bestehende deutsche For- 
schungsstation Neumayer (bis 1991 Georg-von-~Veun~ayer) diente als logistische 
Ausgangsbasis fÃ¼ za,hlreiche Untersuchungen auf diesem Schelfeis in den 80er 
Jahren. Bisher wurde der stidlichste Bereich allerdings nur durch wenige Flug- 
radarprofile vermessen (Thyssen und Grosfeld, 1988). AuÃŸerde fÃ¼hrte die bis- 
herigen Traversen in das Hinterland 1986, 1988 und 1990 jeweils durch das Un- 
tersuchungsgebiet (FÃ¼tterer 1987; FÃ¼tterer 1989; Miller und Oerter, 1991), bei de- 
nen OberflÃ¤.chenhÃ¶l~enbestimmung und spÃ¤te &uch Pegelablesungen durchgefÃ¼hr 
wurden. Im Jahr 1987 wurde als Ausweichprogramin fÃ¼ eine Expedition zum 
Filchner-Ronne-Schelfeis, die aufgrund der schweren Packeissituation in der sÃ¼dli 
chen Weddellsee nicht stattfinden konnte, eine intensive glaziologische und geodÃ¤ti 
sche MeÂ§kampagn auf dem EkstrÃ¶m-Schelfei durchgefÃ¼hrt Dabei wurden von ei- 
ner Traversengruppe auf dem Weg Ã¼be die sÃ¼dlich Schelfeisbegrenzung Daten Ã¼be 
Topographie und Akkumulation gesammelt (Miller und Oerter, 1990). 

Aus der umgebenden GelÃ¤ndefor folgt, zusammen mit beobachteten FlieÂ§geschwin 
digkeiten und -richtungen, daÂ der Hauptmasseneintrag in das Schelfeis Ã¼be die 
sÃ¼dlichst Berandung stattfinden muÂ§ Der Eistransport in diesem Gebiet erfolgt zu 
einem groÂ§e Teil durch interne Deformation. Die Ausbildung einer eisstromÃ¤hnli 
chen Dynamik ist nirgendwo im Randbereich des Schelfeises zu beobachten. 

7.1.1 Feldarbeit und ihre Ergebnisse 

Ein relativ spaltenarmer Bereich im Ãœbergan zum gegrÃ¼ndete Eis etwa 120 km 
sÃ¼dlic der Neun~ayer-Station, nahe der schon bekannten Traversenroute nach 
SÃ¼den wurde mit Hilfe der existierenden Vorinformation als Mefigebiet ausgewÃ¤hl 
(siehe Abb. 7.1). Auf einem rund 20 km langen Profil in FlieBrichtung des Eises wur- 
den auf drei parallelen Linien Meflpunkte im Abstand von 500 m mit Bambusstangen 
abgesteckt. Die Positionen der Meapunkte relativ zueinander wurden mit Hilfe ter- 
restrischer Vermessungsmethoden bestimmt. Von jedem Punkt auf der Zentrallinie 
erfolgte die Beobachtung der Winkel mit einem Theodoliten und der SchrÃ¤gdistan 
mit einem elektronischen Distanzmesser zu punkt-zentrierten Reflektoren auf elf be- 
nachbarten Positionen. 
Aufgrund visueller Beobachtung bei gÃ¼nstige LichtverhÃ¤ltnisse konnte eine Grenz- 
linie der plÃ¶tzliche Ã„nderun des OberflÃ¤chengradiente festgestellt werden, die 
einerseits als die Position einer definierten grounding lzne angesprochen wurde, an- 
dererseits einen Hinweis auf das weitgehende Fehlen von basalem Gleiten liefert, 
da der Anteil des basalen Gleitens an der Gesamtbewegung die Ausdehnung der 



Abbildung 7.1: Gbersicht des EkstrÃ¶m-Schelfeise mi t  der Traversenroute und  der 
Lokation des Untersuchungsgebietes in der sÃ¼dliche Ãœbergangszone 
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Ãœbergangszon positiv beeinfluflt (Van der Veen, 1985). Das Meflprofil wird durch 
die Aufsetzlinie etwa halbiert. Die landwartige Oberfl%che ist durch langwellige Un- 
dulationen chamkterisiert. In Flieflrichtung betrÃ¤g die mittlere WellenlÃ¤ng rund 
4 km, wÃ¤hren senkrecht dazu die WellenlÃ¤ng stark von der groflraumigen Topo- 
grahie abhÃ¤ngt Abbildung 7.2 gibt die Resultate der ersten Beobachtungsepoche als 
rÃ¤umliche Modell wieder. Die wellenfÃ¶rmige Bodenformen in Profilrichtung sind 
gut zu erkennen. Die groflraumigeren Strukturen senkrecht dazu spiegeln sich als 
variierende transversale GelÃ¤ndeneigunge wieder. 

I OberflÃ¤chentopographi lÃ¤ng des Profils 

Abbildung 7.2: OberflÃ¤chenmodel aus den Ergebnissen der ersten terrestrischen 
Einmessung. Die Kreuzungspunkte der Linien entsprechen jeweils einem Beobach- 
tungspunkt. Die Punkte wurden in Flieflrichtung jeweils von 1 bis 40 durchnumeriert 
und die Profillinien von West nach Ost mit den Buchstaben A ,  B und Cbezeichnet. 

Durch das gewÃ¤hlt Beobachtungsschema wurde jede Position mindestens viermal 
bestimmt. Diese grofle Redundanz fÃ¼hr zu einer hohen Genauigkeit der SchrÃ¤gdi 
stanzen und Horizontalwinkel. Bei den Vertikalwinkeln konnte in der Ausgleichung 
ein starker Refraktionseffekt festgestellt werden. Die HÃ¶hengenauigkei liegt daher 
nur bei etwa 20 - 30 cm zwischen den einzelnen MeBpunkten, wÃ¤hren die Genau- 
igkeit der Schragdistanzen etwa 2 cm betrÃ¤gt Zur Bestimmung der GeoidhÃ¶h und 
der absoluten Geschwindigkeiten sind an vier Punkten der zentralen Linie Diffe- 
rential - GPS Messungen durchgefÃ¼hr worden. Die als Referenz benÃ¶tig zweite 
GPS-Station befand sich an der Neumayer Station. 
In Abbildung 7.3 sind die Ergebnisse der HÃ¶henmessun der Zentrallinie dargestellt. 

Deutlich ist der sinusoidale Charakter der OberflÃ¤chenschwankunge im landseitigen 
Abschnitt des Profils zu erkennen. Ab dem Ort des Aufschwimmens verschwinden 
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Abbildung 7.3: OberflÃ¤chengeometri an der grounding line des EkstrÃ¶m-Schelfeise 

diese StÃ¶runge fast vollstÃ¤ndig Die mittlere OberflÃ¤chenneigung in der Abbildung 
als durchgezogene Linie dargestellt, betrÃ¤g auf dem gegrÃ¼ndete Eis (von Profilki- 
lometer 0 bis 12) etwa. 1.2% und reduziert sich an der grounding line sehr schnell 
auf 0.3% (Profilkilometer 12 bis 20). Diese abrupte NeigungsÃ¤nderun lÃ¤fi ebenfalls 
auf einen kleinrÃ¤umige Ãœbergan des Spannungszustandes und damit minimalen 
Gleitens auf dem Untergrund schliefien. Terrestrische wie auch GPS Beobachtungen 
wurden in der zweiten HÃ¤lft der Mefikampagne wiederholt. Aus der Differenz der 
terrestrischen Ergebnisse kÃ¶nne die Deformationsraten der Eisoberseite abgelei- 
tet werden. Die Unterschiede zwischen den GPS Resultaten ergeben die absolute 
Flieflgeschwindigkeit in Betrag und Richtung, sowie zusÃ¤tzlic eine Kontrolle der 
OberflÃ¤chenmessunge zwischen den mit beiden Methoden benutzten Punkten. Die 
konventionellen Geometriebestimmungen Ã¼be Winkel und Distanz fanden in der 
zweiten Epoche im Abstand von 13 bis 34 Tagen nach der Erstmessung stat t .  Diese 
Zeitspanne reichte bei den erzielten Genauigkeiten und den gemessenen Verschie- 
bungsbetrÃ¤ge aus, die Deformationsraten und ihre Variationen mit der erforderli- 
chen PrÃ¤zisio zu berechnen. Das allgemeine Deformationsmuster kann mit Exten- 
sion lÃ¤ng der Fliefiachse (grob N-S) und Kompression quer dazu beschrieben wer- 
den (siehe Abb. 7.4). Die Richtung der mittleren Deformationshauptachse weicht 
mit 11.7' Azimuth nur gering von der Profilachse (11') ab. Die satellitengestÃ¼tzte 
Positionsbestimmungen konnten in der zweiten Epoche nur noch an zwei Punkten 
durchgefÃ¼hr werden, da die Signalcodierung wÃ¤hren der restlichen Zeit aufgrund 
der Abschaltung des P-Codes mit unseren Instrumenten nicht mehr lesbar war. Die 
erforderlichen Nachmessungen erfolgten in der Saison 94/95 in Zusammenarbeit mit 
der T U  Braunschweig. 



Aus der Abbildung 7.4 ist ersichtlich, daÂ die Deformationsraten im gegrÃ¼ndete 
Eis in Richtung Aufsetzlinie zunehmen. Die Werte steigen von 1 0 3 / a  am Beginn 
des Profils bis auf beinahe 1 0 2 / a  etwa sechs Kilometer sÃ¼dlic der grounding line 
Position. Auf dem weiteren FlieÂ§we ist eine Abnahme bis zu sehr geringen Wer- 
ten von unter 1 0 4 / a  auf dem Schelfeis zu beobachten. Die quer zur Profilrichtung 
beobachtete Kompression, mit Werten in einer Ã¤hnliche GrÃ¶Â§enordnu wie die 
Dehnung, lÃ¤Â auf einen konvergenten FluÂ in dieser Region schliefien. Das aus dem 
Inland kommende Eis wird kanalisiert in das Schelfeis eingeleitet. Im Schelfeis selbst 
findet nur noch geringe Deformation statt. Dieses Deformationsmuster lÃ¤ng des 
Profils findet sich auch in den aus den GPS Messungen abgeleiteten OberflÃ¤chen 
geschwindigkeiten. Die Geschwindigkeitsdifferenzen zwischen den vier Mefipunkten 
entsprechen sehr genau den akkumulierten LÃ¤ngsdeformatione auf den entspre- 
chenden Strecken. 

Die Kombination der Absolutmessungen mit den Deformationsraten liefert Ergeb- 
nisse fÃ¼ die OberflÃ¤chengeschwindigkei lÃ¤ng des gesamten Profils (siehe Abb. 7.5). 
SÃ¼dlic der Aufsetzlinie ist dabei die grÃ¶Â§ Geschwindigkeitszunahme zu beobach- 
ten. Sie nimmt ab Profilanfang leicht zu, um etwa vier bis fÃ¼n Kilometer vor dem 
Ãœbergan zum Schelfeis ihr Maximum zu erreichen. Auf den folgenden vier Kilome- 
tern ist eine Abnahme auf einen geringen Wert festzustellen, der auf dem Schelfeis 
nahezu konstant bleibt. Diese sehr kleine, aber konstante Geschwindigkeitszunahme 
im nÃ¶rdliche Profilabschnitt kann mehrere Ursachen besitzen. Trotz des kanali- 
sierten Flusses besteht die Meglichkeit, daÂ das Eis sich in Flieflrichtung weiter 
dehnt und damit ausdÃ¼nnt Seitliche MasseneintrÃ¤g aus dem konvergenten Flief3mu- 
ster und atmosphÃ¤risch Akkumulation erhÃ¶he die zu transportierende Masse und 
fÃ¼hre ebenfalls zu einer Geschwindigkeitszunahme. 

LÃ¤ng der mittleren Profillinie wurden in der Zeit zwischen den zwei Vermessungs- 
epochen seismische Tiefensondierungen zur Bestimmung der Eisdicke durchgefÃ¼hrt 
Mit Hilfe einer kleinen Heiflwasserbohraniage wurden 10 m tiefe SprenglÃ¶che in den 
Firn gebohrt und mit jeweils 1,2 kg Sprengstoff beschickt. Die Aufzeichnung der 
durch die Sprengung erzeugten Wellen und ihrer Reflexionen an den GrenzflÃ¤che 
zwischen Eis, Wasser und Untergrund erfolgte mit einer 24-Kanal-Seisnlikapparatur. 
Die AbstÃ¤nd zwischen den 24 Geophonen betrugen jeweils zehn Meter, die Distanz 
zwischen Schufipunkt und erstem Geophon 125 m.  Aus ZeitgrÃ¼nde konnte nicht der 
gesamte Bereich gleichmaig Ãœberdeck werden. Daher wurden zwischen den einzel- 
nen Sondierungen im allgemeinen AbstÃ¤nd von 500 m gewÃ¤hlt Im Bereich der 
bis dahin nur vermuteten Position der grounding line wurde das Intervall zwischen 
den Einzelmessungen auf 125 m verkÃ¼rzt um in diesem interessanten Abschnitt eine 
zweifache Ãœberdeckun zu erreichen. In Abbildung 7.6 sind die Zweiweglaufzeiten der 
einzelnen Sondierungen gegen die Profilposition der Geophone aufgetragen. Neben 
einem Butterworth-Filter mit einem zentralen Fenster von 80 bis 150 Hz wurde ein 
AGC mit einer Fensterweite von 150 ms auf die Daten angewandt. Die Zone hÃ¶here 
AuflÃ¶sun im Bereich der grounding line ist durch den dichteren Spurabstand klar 
zu erkennen. Die Reflexion der Eisunterseite kann Ã¼be das gesamte Profil sehr gut 
bestimmt werden. Die Identifizierung der GrenzflÃ¤ch zwischen Wasser und festem 
Untergrund ist nahe der Aufsetzlinie schwierig. Mit zunehmendem Abstand davon 
werden die gesuchten EinsÃ¤tz jedoch klarer. Die erste Multiple der Eisunterseite ist 
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Abbildung 7.4: Deformationshauptachsen an den MeGpunkten. 
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Abbildung 7.5: OberflÃ¤chengeschwindigkei lÃ¤ng des Profils. 

nur bei den geringen EismÃ¤chtigkeite um SchuÂ 350 zu sehen, wÃ¤hren unter dem 
Schelfeis auch noch die PS-Reflektierte der Eisunterseite zwischen den EinsÃ¤tze der 
Reflexionen der Grenzschichten EisJWasser und WasserJUntergrund zu erkennen ist. 
Die Festlegung der exakten Position der AblÃ¶sun des EiskÃ¶rper vom Untergrund 
ist nicht mÃ¶glich Jedoch kann der Bereich, in dem diese AblÃ¶sun stattfindet, auf 
wenige hundert Meter um den Profilkilometer 11 eingeschrÃ¤nk werden. Dieses Er- 
gebnis deckt sich auch gut mit dem sprunghaften Wechsel der OberflÃ¤chenneigunge 
(siehe Abb. 7.3). FÃ¼ die Bestimmung der EismÃ¤chtigkeite und Wassertiefen aus 
den seismischen Laufzeiten muÂ ein Modell fÃ¼ die Wellengeschwindigkeiten in den 
verschiedenen Medien aufgestellt werden. Im wesentlichen wurden die Annahmen 
von Smith und Doake (1994), Ã¼bernomme und an die auf dem EkstrÃ¶m-Schelfei 
herrschenden Bedingungen angepaÂ§t Als mittlere Geschwindigkeit fÃ¼ den gesam- 
ten Eiskorper inklusive der Firnauflage resultiert daraus 3708m s 1  im darunter- 
liegenden Wasser pflanzen sich die Schallwellen mit 1450m s 1  fort. Die berech- 
neten Eismachtigkeiten weisen im iandseitigen Teil ein Maximum von 1200m auf. 
Im Schelfeis reduziert sich die MÃ¤chtigkei bis auf 800 m, etwa 5,5 km nÃ¶rdlic der 
grounding line. 

Das kombinierte Ergebnis aus der OberflÃ¤chenvermessun und den seismischen Tie- 
fensondierungen zeigt Abb. 7.7. Deutlich ist zu sehen, daÂ der Untergrund eine starke 
Rauhigkeit aufweist. Wegen der schlechteren SignalqualitÃ¤ der Meeresbodenrefle- 
xion konnten fÃ¼ diese GrenzflÃ¤ch nicht in jedem Seismogramm die Einsatzzeiten 
bestimmt werden. Daher scheint der Meeresboden eine geringere Rauhigkeit aufzu- 
weisen, als der vom Eis bedeckte Bereich. Die a,us den OberflachenhÃ¶he errechneten 
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Abbildung 7.6: Seismische Tiefensondierung 
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EismÃ¤chtigkeite fÃ¼ den hydrostatisch ausgeglichenen Fall sind ebenfalls in Abb. 
7.7 aufgetragen. Der Vergleich mit den tatsÃ¤chlic gemessenen Daten zeigt, daÂ das 
Schelfeis lokal nicht im Gleichgewicht ist. Die auffallend reduzierte EismÃ¤chtigkei 
bei Profilkilometer 17 kann auch in einer leichten Senke in den OberflÃ¤chendate in 
Abbildung 7.3 festgestellt werden. Eine ErklÃ¤run dafÃ¼ ist noch nicht gefunden. We- 
der sind im nÃ¶rdliche Teil des Profils erhÃ¶ht laterale I<ompressionswerte gefunden 
worden, noch existieren in diesem Bereich seitliche ZuflÅ¸sse die zu einer ErhÃ¶hun 
der EismÃ¤chtigkei nÃ¶rdlic von Kilometer 17 fÃ¼hre kÃ¶nnten Die Freiluftanomalie 
aus den gravimetrischen Messungen zeigt ebenfalls ein Minimum nÃ¶rdlic der Auf- 
setzlinie, das auf ein geringes Massendefizit in diesem Bereich hindeutet. Im weiteren 
Verlauf Richtung SÃ¼de steigt die Freiluftanomalie durch den zunehmenden konti- 
nentalen EinfluÂ wieder an. Ein Indiz fÃ¼ einen lokal begrenzten Effekt reduzierter 
EismÃ¤chtigkei ist die nur geringe Absenkung der OberflÃ¤che Die Abweichung vom 
isostatischen Gleichgewicht muÂ durch StÅ¸tzeffekt im benachbarten, dickeren Eis 
kompensiert werden. 

0 5 10 15 
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Abbildung 7.7: EkstrÃ¶ grounding line, Geometrie der OberflÃ¤ch und des Unter- 
grundes aus den seismischen und geodÃ¤tische Messungen. Die gepunktete Linie ent- 
spricht der aus den OberflÃ¤chenhÃ¶h abgeleiteten Eisunterkante fÃ¼ ein isostatisch 
ausgeglichenes Schelfeis. Die gestrichelte Linie zeigt den Verlauf der Freiluftanomalie, 
die aus den Schwerebestimmungen lÃ¤ng des Untersuchungsprofils berechnet wurde. 

7.1.2 Ein VorwÃ¤rtsmodel in der vertikalen Ebene 

Die Dynamik von gegrÃ¼ndete Eis ist in der Hauptsache von den physikalischen 
Bedingungen an der Grenzschicht Eis/Untergrund abhÃ¤ngig Es muÂ daher ein Weg 
gefunden werden, aus den auf die OberflÃ¤ch beschrÃ¤nkte Feldmessungen, Aussa- 
gen Ã¼be die tieferliegenden Prozesse machen zu kÃ¶nnen Eine MÃ¶glichkei besteht 
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darin, eine Annahme Ã¼be die basalen Randbedingungen zu treffen und diese in ei- 
nem Modell so lange zu variieren, bis die resultierenden OberflÃ¤chendate mit den 
gemessenen Ãœbereinstimme (MacAyeal, 1987). Dieses Verfahren, von der Ursache 
(basale Reibung) zur Wirkung (Eisbewegung) zu gelangen, ist in dieser einfachen 
Form nicht sehr praktikabel, da  die VariatonsmÃ¶glichkeite in den Randbedingungen 
sehr groÂ sind. Van der Veen und Whillans haben 1989 einen Weg der VorwÃ¤rtsmo 
dellierung von der OberflÃ¤ch in die Tiefe vorgeschlagen, der hier beschritten werden 
soll. Als Tiefeninformation wird nur die Eisdicke benÃ¶tigt Randbedingungen fÃ¼ die 
untere BegrenzungsflÃ¤ch gehen nicht in die Berechnung ein. Dies impliziert, daÂ sich 
kleine OberflÃ¤chenstÃ¶runge die nicht durch die Eisdynamik hervorgerufen werden, 
wie auch kleinrÃ¤umig Untergrundstrukturen, die das allgemeine Flieherhalten in 
der RealitÃ¤ nicht merklich beeintrÃ¤chtigen mit jedem Iterationsschritt in die Tiefe 
stÃ¤rke gewichtet werden. Das Ergebnis ist in diesem Fall stark mit hochfrequentem 
Noise Ã¼berlagert Daten aus Feldstudien mÃ¼sse daher erst tiefpassgefiltert werden, 
bevor sie als Input fÃ¼ die Modellrechnungen geeignet sind. 

Die physikalische Beschreibung erfolgt in einer vertikalen Ebene entlang einer FlieB- 
linie, mit der x-Achse in Richtung der maximalen Eisbewegung. Die Feldbeobach- 
tungen zeigen, daÂ Ã¼be das gesamte Profil paralleler FluÂ die Bewegung dominiert 
und damit eine zweidimensionale Analyse gerechtfertigt ist. Die laterale Kompres- 
sion kann die Absolutwerte der berechneten Spannungen verÃ¤ndern beeinfluflt aber 
durch ihre Symmetrie nicht den prinzipiellen Verlauf lÃ¤ng des Profils. Eine MÃ¶glich 
keit der BerÃ¼cksichtigun seitlicher Kompression wÃ¤,r die lokale Modifizierung der 
Akkumulationsraten. Der seitliche ZufluÂ entspricht lÃ¤ng der Fliehichtung einem 
Massenzuwachs. Voraussetzung fÃ¼ die Anpassung der Massenbilanz ist allerdings 
die Kenntnis der vertikalen Geschwindigkeitsverteilung. FÃ¼ die hier vorliegenden 
Berechnungen wurde daher auf eine BerÃ¼cksichtigun der Konfluenz verzichtet. Die 
Implemetierung solcher VerhÃ¤ltniss soll jedoch spÃ¤te nachgeholt werden, um eine 
genauere AbschÃ¤tzun der Absolutwerte von Spannung und Geschwindigkeit in den 
tieferen Schichten des Eises zu erhalten. 
Eine weitere Annahme ist eine zeitlich unverÃ¤nderlich OberflÃ¤che wobei eine 
gleichfÃ¶rmig Absenkung oder Anhebung (ein konstanter Fehler in der Vertikalge- 
schwindigkeit) das Ergebnis nicht beeinfluflt (Van der Veen und Whillans, 1989a). 
Die physikalische Basis der gravitationsinduzierten Bewegung von Eis ist in Kapitel 
4 behandelt und soll hier nicht wiederholt werden. Die Notation wird analog ver- 
wendet. Die prinzipielle Funktionsweise wird im folgenden kurz dargestellt. 
Im allgemeinen zweidimensionalen Spannungszustand 

werden die Komponenten in hydrostatische und resistive Anteile aufgespalten: 

Dies erlaubt eine Unterscheidung von angreifenden KrÃ¤fte (aus der Antriebs- 
spannung) und ihrer Reaktion (aus den Gradienten der resistiven Spannungen), 
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(Van der Veen und Whillans, 1989a). FÃ¼ den Antrieb der Eisbewegung ist eine un-  
gleichmaige Verteilung der Eismasse und die daraus resultierende OberflÃ¤chennei 
gung verantwortlich. Sie bestimmt die sogena,nnte Antriebsspannung (driving stress): 

Dieser GrÃ¶Â stehen die resistiven Spannungen am Untergrund entgegen, die sich in 
der VerzÃ¶gerungs~p~nnun (basal drag) zusammenfassen lassen: 

Aus der Integration von Gleichung 7.1 Å¸be die Eisdicke, dem Zusammenhang zwi- 
schen resistiven und deviatorischen Spannungen, 

und dem Fliefigesetz (4.12) lÃ¤Â sich ein Ausdruck fÃ¼ die Scherdeformationsrate erz 

finden. 
Setzt man die resistiven Spannungen in Gleichung 7.2 ein, folgt mit der Randbedin- 
gung fÃ¼ die freie OberflÃ¤ch aus Kapitel 5.3.1 und dem FlieÂ§geset eine Beziehung 
fÃ¼ die vertikale resistive Spannung: 

Sind die Antriebsspannung T& und die longitudinale Deformationsrate im bekannt, 
kann die Scherspannungsrate izz und damit die vertikale Variation der horizontalen 
Geschwindigkeit berechnet werden. Die Ã„nderun der vertikalen Geschwindigkeit 
mit der Tiefe ergibt sich aus der OberflÃ¤chenmassenbilan (unter der Annahme einer 
GleichgewichtsoberflÃ¤che und der InkompressibilitÃ¤tsbedingun (Gleichung 4.10). 
Hieraus lÃ¤Â sich ein fortschreitendes Schema entwickeln, indem aus den vertikalen 
Ableitungen die Geschwindigkeitskomponenten in einer tieferen Schicht berechnet 
werden. Aus diesen folgen wiederum die Scherspannungsrate und damit die Ge- 
schwindigkeitsÃ¤nderun zur nÃ¤chs tieferen Schicht. 
FÃ¼ die numerische Umsetzung wurden die AusdrÃ¼ck wie in Abschnitt 4.3 beschrie- 
ben vertikal auf die Eisdicke skaliert und anschlief3end in die Form finiter Differen- 
zen gebracht. Die Berechnung der vertikalen Geschwindigkeits- und Spannungsver- 
teilungen fÃ¼ die vierzig MeBpunkte in horizontaler Richtung und einer vertikalen 
AuflÃ¶sun von 100 Schichten benÃ¶tig auf einer Sun Spare 10 etwa eine Minute. 
Die Eisdicken und UntergrundhÃ¶he wurden mit einem gewichteten, laufenden Mit- 
tel Å¸be fÃ¼n Punkte geglÃ¤ttet um die schon genannte Ãœberbewertun der klein- 
skdigen Fluktuationen zu vermeiden. Die Akkumulationsrate Ã¤nder sich Ã¼be die 
20 Kilometer nicht wesentlich (Miller und Oerter (1990) und eigene Messungen) und 
wurde konstant mit 300 mm WasserÃ¤quivalen pro Jahr angenommen. 
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Der Flieflfaktor ist eine kritische Grofle, da das Modell sehr sensibel auf seine Va- 
riationen reagiert. Wie in Kapitel 4.2 erwÃ¤hn ist, kann der Faktor in einen ternpe- 
raturabhÃ¤ngige und einen strukturell bestimmten Anteil aufgespalten werden. Die 
Variation mit der Temperatur wird mit einer Arrheniusrelation beschrieben. In einer 
vertikalen EissÃ¤ul nimmt die Temperatur von der Jahresmitteltemperatur in zehn 
Metern Tiefe zum Untergrund hin bis auf maximale Werte nahe dem Druckschmelz- 
punkt zu (Pat.erson, 1994). Tieferliegendes Eis ist somit duktiler und ein Groflteil 
der internen Verformung findet in den untersten Schichten des Eisschildes statt. Die 
Annahme von isothermalen Bedingungen fiir das Modell hat allerdings nur einen un- 
tergeordneten EinfluB auf die Ergebnisse, wie Van der Veen und Whillans (1989b) 
zeigen konnten. 

Das Temperaturregime im sÃ¼dliche EkstrÃ¶m-Schelfei ist wenig bekannt. Der erste 
Schritt war daher, das Modell mit einem konstantem Flieflfaktor zu betreiben, der 
die allgemeinen TemperaturverhÃ¤ltniss und damit die dominierende Eissteifigkeit 
mÃ¶glichs gut beschreibt. Als mittlere Temperatur wurde -18 'C gewÃ¤hlt Das ist 
ein um 0,3 'C hÃ¶here Wert als das Resultat aus einer Bohrung nahe dem Meflprofil 
im Jahr 1987 (Moser und Reinwarth, 1990). Der temperaturunabhÃ¤ngig Faktor An 
wurde in den von Van der Veen und Whillans (1989b) angegebenen Grenzen fÃ¼ me- 
chanisch weiches bis mechanisch steifes Verhalten des Eises variiert und beeinfiuflt 
den Absolutwert um GrÃ¶flenordnunge stÃ¤rker als eine Ã„nderun der Temperatur 
um 20 'C. Hier sollen nur die Ergebnisse fÃ¼ den Fall steifen Eises diskutiert werden, 
da diese den geringsten EinfluB der schon erwÃ¤hnte hochfrequenten StÃ¶runge er- 
kennen lassen. Der Flieflfaktor A fÃ¼ diese Experimente berechnet sich zu 3 , 8 ~ 1 0 ~ ~  
Pap3 s-I fÃ¼ -18 'C. 

Die wichtigsten Ergebnisse fiir dieses Experiment sind in den Abbildungen 7.8, 7.9, 
7.10 und 7.11 fÃ¼ die normierte Eisdicke dargestellt. 

Die unterschiedlichen Regimes basaler Grenzbedingungen zwischen dem gegrÃ¼nde 
ten und dem schwimmenden Abschnitt ist in den Horizontalgeschwindigkeiten ein- 
deutig sichtbar (Abb. 7.8). 
Der Verlauf der FlieÂ§geschwindigkeitsÃ¤nderu an der OberflÃ¤ch setzt sich in bei- 
den Bereichen auch in die Tiefe fort. Wie auch aus der Theorie fÃ¼ die Eisbewe- 
gung zu erwarten ist, bleiben die oberen 40% des EiskÃ¶rper von den ScherkrÃ¤fte 
an der unteren GrenzflÃ¤ch weitgehend unbeeinfluflt, die Geschwindigkeiten Ã¤nder 
sich nur minimal mit der Tiefe. Darunter steigt der vertikale Geschwindigkeitsgra- 
dient auf den ersten Profilkilometern stark an. Der enge Zusammenhang zwischen 
den Absolutwerten der Geschwindigkeit mit der GrÃ¶Â des FlieBfaktors verbietet es 
jedoch, mit der getroffenen AbschÃ¤tzun fÃ¼ A direkte Aussagen Ã¼be basale Ge- 
schwindigkeiten zu machen. Auch fÃ¼ duktileres Eis werden nicht-verschwindende 
basale GeschwindigkeitsbetrÃ¤g im landseitigen Bereich berechnet. Die prinzipielle 
Tiefenverteilung bleibt auch dann bestehen. Dies weist auf den zunehmenden Einflufl 
basalen Gleitens in Richtung der Aufsetzlinie hin. Zumindest auf den letzten drei 
Kilometern im gegrÃ¼ndete Eis (Profilkilometer acht bis elf) scheint dieser ProzeÂ 
eine Rolle zu spielen. GestÃ¼tz wird diese These durch die vertikale Scherspannung 
(Abb. 7.9), die in diesem Bereich einen sehr starken negativen Gradienten entlang 
des Untergrundes besitzt. In der Abbildung 7.7 ist in dieser Zone eine deutliche Senke 
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Abbildung 7.8: Modellergebnis fÅ  ̧ die horizont,ale Geschwindigkeit. Die Eisdicke ist 
normiert und das Profil von links nach rechts in SÃ¼d Nordrichtung aufgetragen. Die 
durchgezogenen Linien stellen Orte gleicher Geschwindigkeit dar. 

n Untergrund zu erkennen. Hier ist die Eisdicke im Vergleich zur Tiefe des Unter- 
grundes nahe am Schwimmgleichgewicht. Erst ab Kilometer sieben ist in Richtung 
i'rofilanfang der potentielle Tiefgang merklich grÃ¶Â§ als die BodenhÃ¶he Je  nach 
EinfluB der Tide ist daher ein Drainageeffekt aus dem Meer in dieses Gebiet denk- 
bar. Ob auch am Beginn des Profils schon basales Gleiten vorliegt, ist aus dieser 
Geschwindigkeitsanalyse nicht eindeutig zu beantworten. 

Die vertikale Scherspannung in Abbildung 7.9 zeigt ebenfalls ein charakteristisches 
Muster fÃ¼ die jeweils unterschiedlichen Randbedingungen an der Eisunterseite. Im 
gegrÃ¼ndete Eis ist ein starker vertikaler Gradient zu beobachten, wÃ¤hren das 
Schelfeis weitgehend scherspannungsfrei ist. Die geringen Spannungswerte in den tie- 
fen Eisschichten bei Kilometer 17 entsprechen der dort festgestellten verminderten 
EismÃ¤chtigkeit Die fÃ¼ ein Schelfeis ungewÃ¶hnlic starke Neigung der Eisunterseite 
setzt das Eis einem longitudinalen Druckgradienten aus. Auf tieferliegendes Eis wird 
eine Kraft in Richtung des geringeren hydrostatischen Druckes ausgeÃ¼bt was zu den 
beobachteten Scherspannungen fÃ¼hrt Nahe der grounding Sine existiert ein starker 
horizontaler Gradient der Scherspannungen, der den Ãœbergan vom schwimmenden 
in das gegrÃ¼ndet Regime charakterisiert. Die Werte um 60 kPa an der Basis im 
Gebiet des ersten Bodenkontaktes deuten, wie auch die berechneten Geschwindig- 
keiten, auf gebremstes Gleiten hin. Die Spannungsmaxima arn Boden korrelieren 
gut mit den langweiligen Undulationen des Oberflachenprofiis. Dies weist auf den 
Ursprung solcher OberflÃ¤chenforme aus Unterschieden im basalen Reibungswider- 
stand hin. 
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Abbildung 7.9: Resultat fÃ¼ die Berechnung der vertikalen Scherspannune im skalier- 
ten Modell. Die Spannung ist in Kilo-Pascal angegeben, die Profilrichtung entspricht 
Abb. 7.8. 
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Abbildung 7.10: Antriebsspannung und basale VerzÃ¶gerungsspannun aus den Mo- 
dellergebnissen fÃ¼ mechanisch steifes Eis bei einer Temperatur von -18 'C. Die 
vertikale Achse gibt die Spannung in Kilo-Pascal an,  auf der horizontalen Achse ist 
der Abstand vom sÃ¼dlichste Profilpunkt in Richtung Norden (Az.: 11') in Metern 
angegeben . 
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Die Scherspannung nahe der Eisunterseite verhÃ¤l sich streng analog zur basalen 
VerzÃ¶gerungsspannun (Abb. 7.10), wobei die absoluten Werte fÃ¼ die Scherung 
unter denen der VerzÃ¶gerungsspannun liegen. Letztere ist gegenÃ¼be der Antriebs- 
Spannung in Abbildung 7.10 um eine viertel WellenlÃ¤ng der scheinbaren StÃ¶rungs 
periode verschoben. Die Antriebsspannung folgt im wesentlichen den Variationen des 
OberflÃ¤chenreliefs wÃ¤hren sich die VerzÃ¶gerungsspannun wie die Scherspannung 
verhÃ¤lt die in Bereichen hoher ReibungswiderstÃ¤nd anwÃ¤chst Diese Phasendiffe- 
renz resultiert aus einer lokalen Verschiebung zwischen eisdyna.mischer Ursa,che und 
topographischer Auswirkung a,n der OberflÃ¤ch durch die Bewegung des EiskÃ¶rpers 
Wird diese Phasenverschiebung korrigiert, so sind die Unterschiede zwischen An- 
triebsspannung und VerzÃ¶gerungsspannun im landseitigen Teil gering. Die grÃ¶Â§t 
Differenzen existieren im Ãœbergangsbereich Dort ist die VerzÃ¶gerungsspannun er- 
heblich kleiner, zeigt aber das gleiche Verhalten wie die Antriebsspannung. Diese 
erreicht, dem ObcrflÃ¤chenprofi folgend, ein ausgeprÃ¤gte Maximum, bevor die fÃ¼ 
ein Schelfeis typischen niedrigen Werte angenoninlen werden. Daraus ist ersichtlich, 
daÂ nur in einem kleinen Bereich uni die Aufsetzlinie eine signifikante Abweichung 
im KrÃ¤.ftegleichgewich vorliegt. 
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Abbildung 7.11: Isoliniendarstellung der Gradienten der horizontalen resistiven 
Spannung Ã¼be das MeÂ§profi von Siid nach Nord nach den numerischen Berech- 
nungen. Die Gradienten sind in Pascal pro Meter angegeben. 

Ein ahnliches Bild solcher Zonen. unterschiedlicher basaler Reibung resultiert auch 
aus der Analyse der resistiven Longitudinalspannungen (Abb. 7.11). Die getroffene 
Aufspaltung in einen hydrostatischen und einen resistiven Teil erlaubt die Loka- 
lisierung von Zonen gegensÃ¤tzliche Dynamik. Diese longitudinal pushes und pulls 
(MacAyeal, 1989) zeigen deutlich die ungleichmaige, quasiperiodische KraftÃ¼ber 
tragung am Boden, die zum Teil vom Bodenrelief beeinflufit wird. Im Schelfeis ist der 
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Gradient der Normalspannung nahezu konstant und der resistive Anteil entspricht 
der LÃ¤,ngsdehnun des EiskÃ¶rpers Im oberen Bereich des gegrÃ¼ndete Eises ist die 
horizontale Ã„nderun der Normalspannungen sehr gering und nicht von der Unter- 
grundrauhigkeit abhÃ¤ngig In der Ãœbergangszon ist allerdings eine schmale Region 
mÃ¤flige resistiver Spannungsgradienten zu erkennen, in der ein Wechsel von der 
scherungsdominierten Eisschildbewegung zur normalspannungsdominierten Schelf- 
eisbewegung erfolgt. 

Die Werte fÃ¼ die StÃ¼tzeffekt im EiskÃ¶rpe (vertikale, resistive Longitudinalspan- 
nungen Ra) liegen mit maximal 20 kPa nur bei etwa 0,2% des hydrostatischen 
Druckes der Eisauflast am Boden. Die Ma.xima treten nahe den Senken im Untrr- 
gruncl und kurz nach der Aufsetzlinie irn Schelfeis auf. Ihr EinfluÂ auf die Dynamik 
ist allerdings sehr gering. 

Zusammenfassend kann gesagt werden, daÂ die Ergebnisse der Modellrechnungen 
eine klae Unterscheidung des Spannungsregimes zwischen gegrÃ¼ndete und 
schwimmendem Eis zeigen. Im landseitigen Bereich ist das dynamische Verhalten 
durch Zonen unterschiedlicher Reibung gekennzeichnet. Langwellige Undulationen 
der OberflÃ¤ch werden durch die Variation der WiderstandskrÃ¤ft hervorgerufen. 
Eine Auswirkung auf die Dynamik in den hÃ¶here Bereichen des EiskÃ¶rper be- 
sitzen diese KrÃ¤ft jedoch nicht. Die resistiven Spannungen zeigen in den oberen 
50% des gegrÃ¼ndete Eises keine signifikanten Ã„nderungen Das Schelfeis weist ne- 
ben lokalen Anomalien das erwartete Bild eines nur durch die longitudinalen Span- 
nungen expandierenden EiskÃ¶rper auf. Die Geschwindigkeit ist tiefenunabhÃ¤ngi 
und Scherspannungen verschwinden fast vollstÃ¤ndig Die basale VerzÃ¶gerungsspan 
nung ist erwartungsgemÃ¤f beinahe Null. Der Ãœbergangsbereic lÃ¤Â sich durch eine 
zunehmende Tendenz zu basalem Gleiten, spÃ¤testen ab Profilkilometer acht, be- 
schreiben. Nahe der aus den seismischen Daten bestimmten AblÃ¶sungspositio sind 
allerdings noch erhÃ¶ht Scherspannungswerte am Boden zu beobachten. Aus den 
Abbildungen 7.9 und 7.11 lÃ¤Â sich die Ausdehnung des Obergangs im Flieflverhal- 
ten auf vier bis fÃ¼n Kilometer bestimmen. Dies entspricht etwa dem fÃ¼nffache der 
EismÃ¤chtigkeit Nach der gÃ¤ngige Auffassung spricht diese Breite der Ãœbergangs 
Zone ebenfalls fÃ¼ eine Verminderung der basalen Reibung zumindest im letzten 
Abschnitt des Eisschildes. 
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Im November 1992 wurde von der Generalversamn~lung der European Sience Foun- 
dation (ESF) die European Ice Sheet Modelling Initiative (EISMINT) verabschiedet. 
Dieses auf drei Jahre ausgelegte Programm sollte eine Verbesserung der bestehenden 
Eismodelle durch Austausch und Zusammenarbeit fÃ¶rder und zu einer Intensivie- 
rung der A k t i ~ i t ~ t e n  auf dem Gebiet der Eismodellierung fÃ¼hren Inzwischen ist 
dieses Programm um zwei Jahre verlÃ¤nger worden (aus EISMINT Newsletter No. 
4, Januar 1996). 
Ein wesentlicher Bestandteil der Initiative ist der Vergleich der bestehenden Mo- 
delle. Dieser Vergleich bestand in der Phase I des "Model Intercomparison Experi- 
ments" in der Aufstellung einfacher Ausgangsexperimente fÃ¼ Eisschild und Schelf- 
eis. Die angewandten physikalischen Mechanismen sind festgelegt und die Resultate 
der einzelnen Modelle sollten auf ihre numerische Genauigkeit hin verglichen wer- 
den (Description of the Model Intercomparison Experiments, zusammengestellt von 
P. Huybrechts und T. Payne, 1994, Annals of Glaciology, 23, im Druck). 

8.1 Modellexperiment fÅ  ̧ das 

FÃ¼ das Schelfeisproblem wurde ein einfaches Modell der freien, uniaxialen Schelf- 
eisausbreitung mit vollstÃ¤,ndige Symmetrie senkrecht zur FlieÂ§richtung analog zu 
einer analytischen LÃ¶sun aus Oerlemans und Van der Veen (1984): entworfen. Auf 
einem horizontalen Gitter mit einem Punktabstand von 5000m und 21 X 21 Git- 
terpunkten wird ein Schelfeis definiert, dessen FlieBrichtung parallel zur x - Achse 
verlÃ¤uft Alle Ableitungen und Geschwindigkeiten senkrecht zur FlieBrichtung sind 
aus Symmetriegriinden Null. Der MassenfiuB wird im folgenden immer auf eine Ein- 
heit der Modellbreite normiert angegeben. 
An der grounding line wird ein ZufluB von 4 X 105 1n3/a definiert, wÃ¤hren fÃ¼ die ent- 
gegengesetzte Seite Bedingungen einer freien Schelfeisfront erfÃ¼ll sein sollen (siehe 
Kapitel 5.1). Der horizontale Materialeintrag Ã¼be den Modellrand entspricht einer 
Eismachtigkeit von 1000 m und einer horizontalen Geschwindigkeit von 400 In a 1  als 
Randbedingungen. Als weitere AntriebsgrÃ¶fl wird eine zeit,lich und riiumlich kon- 
stante Akkumulation von 0,3 m a i  eingefÃ¼hrt Die physikalischen Modellparameter 
sind folgendermaBen festgelegt: Es gilt Glen's FlieBgesetz mit einem Exponenten 
n = 3, die Gravitationskonstante ist g = 9,81 m s 2  und die Dicht,en fÃ¼ Eis und 
Wasser sind p = 910 kgm-3 und pw = 1028 kgm-3. 
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einer Sun Spare 20 233 Stunden benÃ¶tigt Dieser sehr hohe Rechenaufwand resul- 
tiert aus der iterativen LÃ¶sun der Differentialgleichungen an allen Gitterpunkten 
Ã¼be drei vertikale Schichten. Der nichtlineare Charakter der Gleichungen weist ein 
sehr ungÃ¼nstige Konvergen~vefh~lten auf- 
Die maximale Abweichung von der analytischen LÃ¶sun liegt unter einem Prozent, 
wobei die Geschwindigkeiten vor allem im Anfangsbereich des Schelfeises etwas zu 
hoch berechnet wurden. 
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Abbildung 8.2: Ergebnis fÃ¼ die horizontale Geschwindigkeit des diagnostischen 
Schelfeismodells. Die dicke durchgezogene Linie zeigt das endgÃ¼ltig Resultat der Ge- 
schwindigkeit von der Aufsetzlinie bei 0 km bis zur Eisfront bei 100 km. Die dÃ¼nne 
durchgezogenen Linien reprÃ¤sentiere verschiedene Stadien wÃ¤hren der ÃŸerech 
nung. Die gestrichelte Linie gibt den Verlauf der Geschwindigkeit fÃ¼ die analytische 
LÃ¶sun wieder. 

8.3 Das Experiment fur die EismÃ¤chtigkeite 

Die im vorhergehenden Abschnitt ermittelte Geschwindigkeitsverteilung wurde dazu 
benutzt, in einem entkoppelten System die Entwicklung der Eismachtigkeiten zu 
betrachten. Dazu sind die Geschwindigkeiten Ã¼be die Modellzeit konstant gehalten 
worden. Im prognostischen Programmteil wurde dann die zeitliche Entwicklung der 
Schelfeisgeometrie berechnet. Als Abbruchkriterium diente die maximale relative 
jÃ¤hrlich MÃ¤chtigkeitsvariation Ist die Ã„nderun der Eisdicke Ã¼beral unter einem 
Promille, so gilt der erreichte Zustand als ausgeglichen. 
Die Ausgangsverteilung der Eismachtigkeiten reichte von 1000 m an der grounding 
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line mit einem konstanten Gradienten von -0,001 bis 900m an der Eisfront. Un- 
abhÃ¤ngi von der Wahl des Zeitschritts, wobei dieser aus KonvergenzgrÃ¼nde nur 
maximal 0,5 Jahre betragen konnte, stellte sich das Gleichgewicht nach 286 Jahren 
ein. FÃ¼ einen Anfangszustand mit einheitlicher Eisdicke von 1000 m im gesamten 
Modellbereich mÃ¼Â§ der Zeitschritt zur ErfÃ¼llun der Konvergenz nochmals erheb- 
lich verkleinert werden, 
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Abbildung 8.3: Ergebnisse fÃ¼ den Modellauf der frei beweglichen Eisdicke mit der 
Geschwindigkeitsverteilung aus dem diagnostischen Lauf (Diagramm links oben). 
Neben dem endgÃ¼ltige Eisdickenprofil (links unten) sind der FluÂ pro Breitenein- 
heit (rechts oben) und die longitudinale Deformationsrate (rechts unten) dargestellt. 
Die durchgezogenen Linien entsprechen den Modellergebnissen, die gestrichelten den 
Ergebnissen aus der analytischen LÃ¶sung 

ErwartungsgemÃ¤f ist, wie in der Abbildung 8.3 gezeigt, die endgÃ¼lti erreichte 
EismÃ¤chtigkei in weiten Bereichen des Modells minimal geringer als aus dem ana- 
lytischen Fall vorgegeben. Die Abweichungen betragen aber auch hier maximal ein 
Prozent. Die kleineren EismÃ¤chtigkeite reichen allerdings nicht aus, die Massenbi- 
lanz vollstÃ¤ndi ausgeglichen zu halten. Kumulativ Ã¼be die gesamte zurÃ¼ckgelegt 
Strecke wird etwa 0,6% zuviel Masse aus dem Schelfeis heraustransportiert. Das ent- 
spricht einem Ãœberschuf von 8,6% im VerhÃ¤ltni zur Gesamtakkumulation auf dem 
Schelfeis. AuffÃ¤lli ist, daÂ dabei numerische Effekte aus der Eisdickenberechnung, 
die in der GrÃ¶flenordnun von ein bis zwei Metern liegen, eine wichtige Rolle spielen. 
Diese geringfÃ¼gig PeriodizitÃ¤ ist in der Abbildung 8.3 nicht aufzulÃ¶sen 
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Die Deformationsrate ist, entsprechend den Abweichungen im Geschwindigkeitspro- 
fil, ebenfalls nahe der analytischen LÃ¶sung Lediglich im Bereich der stÃ¤rkste 
NeigungsÃ¤nderun des Schelfeises sind die Werte etwas zu hoch. Als Folge der 
leicht ÃœberschÃ¤tzt Geschwindigkeiten erfÃ¤hr das Schelfeis im dynamisch wich- 
tigen Anfangsbereich eine geringfÃ¼gi hÃ¶her Dehnung und damit eine schnellere 
AusdÃ¼nnung Allerdings sind die Fehler im VerhÃ¤ltni zu den Absolutwerten nicht 
signifikant. 

Um das Gesamtmodell zu ÃœberprÃ¼fe wurde im nÃ¤chste Testlauf die freie Ent- 
wicklung von Geschwindigkeit und Eisdicke erlaubt. Die Ausgangsdaten entspre- 
chen denen fÃ¼ die reine Eisdickenevolution. Der Zeitschrift wurde allerdings auf 
0,l Jahre reduziert, um das System stabil zu halten. Die Anfangsgeschwindigkeiten 
wurden fÃ¼ die ursprÃ¼nglich Eisdickenverteilung berechnet. Ein Gleichgewichtszu- 
stand stellt sich nach 1100 Jahren ein. Allerdings sind hierbei die Abweichungen von 
den theoretischen Werten grÃ¶Â§ als im vorangegangenen Versuch (siehe Abb. 8.4). 

Distanz in FlieÃŸrichtun [km] Distanz in FlieUrichtung [km] 

Distanz in Flicfirichtung [km] Distanz in FlieBrichtung [km] 

Abbildung 8.4: Ergebnisse fÃ¼ den freien Modellauf. Neben der Gleichgewichtsge- 
schwindigkeit (links oben) und dem endgÃ¼ltige Eisdickenprofil (links unten) sind 
der FluÂ pro Breiteneinheit (rechts oben) und die longitudinale Deformationsrate 
(rechts unten) dargestellt. Die durchgezogenen Linien entsprechen den Modellergeb- 
nissen, die gestrichelten Linien den Resultaten aus der analytischen LÃ¶sung 

Die Ergebnisse fÃ¼ die Geschwindigkeiten und die Eisdicken erreichen nahezu die- 
selben Werte wie fÃ¼ die entkoppelten Versuche. Der Einflufl numerischer Unge- 
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nauigkeiten macht sich aber deutlich stÃ¤rke bemerkbar, da nun beide Variablen, 
Geschwindigkeit und Eisdicke, zu jedem Zeitschritt berechnet werden. Es kommt 
zwar zu einem Gleichgewichtszustand, fÃ¼ den sich das Residuum der Massenbilanz- 
gleichung nicht mehr wesentlich Ã¤ndert der MassenfluB ist aber noch deutlich von 
numerischen Effekten Ã¼berprÃ¤g eine InstabilitÃ¤ tritt nicht auf. Eine Verbesserung 
im Massenflui3 kann nur durch eine erneute Reduzierung des Zeitschritts erreicht 
werden. Nach weiteren 250 Jahren, die mit einer Schrittweite von 0.05 Jahren be- 
rechnet wurden, ist die StÃ¶run durch das diskrete Gitter verschwunden und die 
Massenbilanz erreicht nahezu die analytischen Werte ( Abb. 8.5). 

Distanz in FlieÃŸrichtun [km] 

,- 
0 25 50 75 I 0 0  

Distanz in FlieBriclitung [km] 

Distanz in FlieÃŸrichtun [km] 

Distanz in Flieilrichtung [km] 

Abbildung 8.5: Ergebnisse fÃ¼ den Lauf mit reduziertem Zeitschritt. Die 
Anordnung der Diagramme ist analog zu den vorhergehenden Abbildungen. 

Die maximale Abweichung der EismÃ¤chtigkeite zwischen zwei Zeitschriften betrÃ¤g 
jetzt weniger als l mm, oder entsprechend 2 cm pro Jahr. Die Unterschiede zum vor- 
hergehenden Modellauf sind gering, zeigen aber eine Systematik. Die Geschwindig- 
keiten in der zweiten HÃ¤lft des Schelfeises nÃ¤her sich weniger stark der analyti- 
schen LÃ¶sun an, sondern sind durchgehend etwas zu hoch. An der Schelfeisfront 
betrÃ¤g die Differenz zwischen analytischer und numerischer LÃ¶sun 5,5 m a l .  Die 
Eisdicke ist dort um 1,7m kleiner als der analytische Wert. Die Massenbilanz ist 
immer noch nicht vollstÃ¤ndi ausgeglichen. Vor allem im zentralen Schelfeisbereich 
liegt sie etwas zu hoch, wÃ¤hren Ã¼be die rechte Modellgrenze 0,8% weniger Eis 
abtransportiert wird, als das Modell aus der Akkumulation erhÃ¤lt 
Eine weitere AnnÃ¤herun an die analytische LÃ¶sun kÃ¶nnt durch eine noch engere 
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Wahl der Konvergenz- und Abbruchkriterien sicherlich erreicht werden, was jedoch 
erneut den Rechenaufwand in die HÃ¶h treibt. In diesem Stadium ist gezeigt wor- 
den, daÂ das hier entwickelte Modell mit einem reduzierten Gleichungssatz in der 
Lage ist, die analytische LÃ¶sun mit einer befriedigenden Genauigkeit zu reprodu- 
zieren. Wie exakt die LÃ¶sun letztlich sein wird, hÃ¤ng von der Bereitschaft ab ,  die 
erforderliche Rechenzeit zu investieren. 
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Kapitel 

Modellierung der 
schematische Studien 

Als erster Schritt in der Untersuchung der DeformationsverhÃ¤ltniss und des Massen- 
transports in der Ãœbergangszon wurde ein relativ einfaches Modell mit vollstÃ¤ndige 
Symmetrie senkrecht zur Flieflrichtung entworfen. Dieses Modell bildet die Basis fÃ¼ 
eine Vielzahl verschiedener Tests, von denen hier einige diskutiert werden sollen. 

Das Modell basiert auf einem ebenen Gitter mit 51x15 Punkten und einem Git- 
terpunktsabstand von 2000 m und 1000 m. Es erstreckt sich damit Ã¼be eine FlÃ¤ch 
von 100 X 14 Kilometer. Die vertikale Achse ist auf die Eisdicke normiert und durch 
fÃ¼n Gitterpunkte in vier Ã¤quidistant Abschnitte aufgeteilt. Daraus folgt eine Ge- 
samtanzahl von 3825 Gitterpunkten. In den hier vorgestellten Versuchen wird stets 
ein isothermer EiskÃ¶rpe konstanter Dichte p = 910 kg m 3  betrachtet. Der Fliefi- 
faktor A = 1,5855 X l O p Z 5  Pa-3s-1 entspricht antarktischen, kalten VerhÃ¤ltnisse 
von -20Â° (siehe Paterson, 1994). Alle Versuche wurden mit einem Exponenten 
n = 3 im Flieflgesetz durchgefÃ¼hrt 
Dieser einfache Versuchsaufbau soll dazu beitragen, klare Aussagen Ã¼be die Ergeb- 
nisse machen zu kÃ¶nnen ohne Gefahr zu laufen, schwer zu erkennende SekundÃ¤ref 
fekte falsch zu interpretieren. Sind die grundlegenden Mechanismen der Spannungs- 
beziehungen und der mechanischen Interaktion von Massenbilanz, Dynamik und 
Migration der Aufsetzlinie zufriedenstellend untersucht, kÃ¶nne erweiterte Modelle 
den Einflufl thermisch abhÃ¤ngige oder rÃ¤umlic variabler Parameter ebenso wie 
komplizierterer Randbedingungen bewerten. 

9.1 Das uniaxiale Plat tenmodell 

FÃ¼ die ersten Studien wurden, Ã¤hnlic dem EISMINT Schelfeistest, alle Ableitungen 
senkrecht zur x-Achse und damit zur Flieorichtung Null gesetzt. Das bedeutet, daÂ 
keine Untergrundneigungen in y-Richtung bestehen und an den seitlichen RÃ¤nder 
parallel zur x-Achse ungebremstes Gleiten herrscht (free slip Randbedingung). Der 
feste Untergrund weist auf den ersten 60 Kilometern eine gleichmaige Neigung 
von - 5 x 1 0 3  auf. Auf den restlichen 40 Kilometern taucht der Boden von -600m 
auf -3900m ab (durchschnittliche Neigung: -8,25 X 1 0 3 ) ,  um die Bewegung der 
Aufsetzlinie in X-Richtung zu begrenzen und damit ihre Position innerhalb des Mo- 
dellgebietes zu halten. 
Die linke Gitternetzgrenze (X = 0) wurde als Einstrombereich definiert, durch 
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den dem Modell Masse zugefÃ¼hr wird. In der RealitÃ¤ werden solche idealisier- 
ten VerhÃ¤ltniss nicht angetroffen. Prinzipiell entspricht dieses Modell jedoch dem 
Ausschnitt a,us einem sehr breiten, gleichm3igen Inlandeisabflufl &uf den Ozea,n 
Ã¼be einen ungestÃ¶rte Untergrund. 

FÃ¼ eine Eisplatte einheitlicher Dicke von 500 m wurde eine Geschwindigkeitsvertei- 
hing berechnet. Im a,nschlieflenden prognostischen Lauf entwickelte sich mit einer 
konstanten Akkumulationsrate von 0,3 m a 1  EisÃ¤quivalen ein von einem Eisschild 
gespeistes Schelfeis. Abschmelz- oder Anfrierprozesse an der Eisunterseite des Schelf- 
eises sind in den hier vorgestellten Modellen nicht wirksam. Als die Eisdicke a m  
Einstromrand 1330 m erreicht hatte, erfolgte eine neue Festlegung der Randbedin- 
gungen. Die Akkumulation wurde beibehalten, die Eisdicke am linken Rand Ã¼be 
der ganzen Breite auf 1330 m festgelegt. Mit einer definierten OberflÃ¤chenneigun 
von -0,0135 auf dem Rand folgt zusammen mit der konstanten Eisdicke nach der 
Spannungsgleichung von Herterich (Gl. 5.19) eine vertikale Geschwindigkeitsvertei- 
lung und daraus ein auf die Breite normierter Eiseintrag von 14203 m3 a l .  

Die ursprÃ¼nglic aus Gleichung 5.19 erhaltene vertikde Geschwindigkeitsverteilung 
stellte allerdings keine numerisch stabile Randbedingung fÃ¼ prognostische Versu- 
che dar. Die EismÃ¤chtigkei zeigte auf den ersten Gitterpunkten in FlieBrichtung 
eine im Lauf der zeitlichen Entwicklung zunehmende periodische StÃ¶rung Da die 
Randbedingung fÃ¼ den Eiseintrag a,us dem Ansatz fÃ¼ scherungsdominiertes Fliegen 
entwickelt wurde, stimmt sie nicht mit dem diesem Modell zugrundegelegten For- 
malismus Ã¼berein da hier auch im gegrÃ¼ndete Eis die Longitudinalspannungen 
berÃ¼cksichtig werden. Die vertikale Geschwindigkeitsverteilung muflte daher modi- 
fiziert werden. 
Die Herleitung der Geschwindigkeitsverteilung fÃ¼ den Fall des vollen Spannungssy- 
stems ist nicht trivial. Daher wurde aus einem Analogschlufl ein verbessertes Profil 
berechnet. Die Anwesenheit deviatorischer Longitudinalspannungen vermindert den 
Scherspannungsanteil in der KrÃ¤ftebilan zwischen Antriebsspannung und dagegen 
wirkenden Spannungen. Eine geringere Scherspannung fÃ¼hr zu einem flacheren Ver- 
lauf des Geschwindigkeitsprofils (siehe auch Paterson, 1994, S.267). Um nun den 
Eiszuflufl konstant zu halten, wurde das Geschwindigkeitsprofil gedehnt, ohne die 
resultierende mittlere Geschwindigkeit von 10,67 m a 1  zu verÃ¤ndern 
In einer mehreren Eisdicken entsprechenden Entfernung vom Rand befindet sich der 
Eisschild nach einer Entwicklung von mehr als eintausend Jahren nahe am Gleich- 
gewichtsznstand. Die lokale Massenbilanz ist ausgeglichen und damit scheint die 
Annahme gerechtfertigt, von einem stabilen Geschwindigkeitsfeld auszugehen. In 
Gleichung 5.19 hÃ¤ng die relative vertikale Geschwindigkeitsverteilung weder von 
der Eisdicke, noch von der OberflÃ¤chenneigun ab. Unter der Annahme, daÂ dies 
auch fÃ¼ den allgemeinen Spannungsfall weiterhin gÃ¼lti ist, kann diese relative Ver- 
teilung auch auf den Modellrand Ã¼bertrage werden. Die Berechnungen ergeben 
unter BerÃ¼cksichtigun der Erhaltung der mittleren Geschwindigkeit auf dem Rand 
aus dem relativen Geschwindigkeitsprofil eine neue OberflÃ¤chengeschwindigkeit 

Daraus errechnet sich wiederum das vertikale Geschwindigkeitsprofil fÃ¼ das ein- 
strÃ¶mend Eis. Die Zahlenwerte sind in Tabelle 9.1 wiedergegeben. Die Verwen- 
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Tabelle 9.1: Die benutzten Werte fÃ¼ das Vertikalprofil der EinstrÃ¶mgeschwindigkei 
in m a l .  Die eng gestrichelte Kurve in der nebenstehenden Abbildung zeigt die 
vertikale Geschwindigkeitsverteilung fÃ¼ reine Scherung. Der aus dem Modell abge- 
leitete Verlauf (lang gestrichelt) deckt sich beinahe vollstÃ¤ndi mit der angepafiten 
Kurve (durchgezogene Linie). Weitere ErlÃ¤uterunge im Text. 

aus Gl. 5.19 aus dem angepaÂ§t 
Modell Kurve 

13,69 14,67 14,67 
13,65 14,32 14,41 
12,85 12,77 12,71 
9,37 8,30 8,30 
0 0 0 

dung dieser Werte fuhrte zu einem zufriedenstellenden Resultat, wenngleich die 
EismÃ¤chtigkei auf der zweiten Gitterpunktsreihe immer noch nicht korrekt ist und 
damit die Ergebnisse in diesem Bereich beeintrÃ¤chtig sind. 
Die sehr sensible Reaktion der EismÃ¤chtigkeite auf das Geschwindigkeitsprofil am 
Rand und der hohe Zeitaufwand fÃ¼ die erforderlichen Tests verhinderte bisher eine 
optimale Anpassung. 
Ein Versuch, die aus dem Modell erhaltenen Werte mit Hilfe der Gleichung 5.19 zu 
reproduzieren, fuhrte zu einem Exponenten von n + 1 = 2,9 anstelle von n + 1 = 4 in 
der Berechnung des Terms fÃ¼ die vertikale Verteilung. FÃ¼ diesen Wert sind eben- 
falls die Geschwindigkeitswerte errechnet und in Tabelle 9.1 aufgelistet worden. Der 
graphische Vergleich zeigt eine gute Anpassung der Ergebnisse aus der modifizierten 
Formel an das aus dem Modell erhaltene Profil. Inwieweit diese Beziehung allerdings 
gÃ¼lti ist, muÂ erst noch in weiteren Versuchen bewertet werden. 

9.1.1 Gleichgewichtsgeometrie und Geschwindigkeitsfeld 

Mit diesen Geschwindigkeitswerten als resultierende Einstromrandbedingung und 
dem RandÃ¼bergan fÃ¼ eine Schelfeisfront auf der gegenÃ¼berliegende Seite konver- 
gierte das Modell nach 1670 Jahren Modellzeit zu einem Gleichgewichtszustand, der 
in Abb. 9.1 oben dargestellt ist. 
Die Aufsetzlinie befindet sich bei Kilometer 44 und liegt damit auf dem gleichmaig 
geneigten Teil des Untergrundes, etwa 16 Kilometer vom Ãœbergan zur Tiefsee ent- 
fernt. Die Eisdicke reduziert sich auf diesen 44 Kilometern von anfÃ¤nglic 1330 m auf 
590 m am Eintritt in das Schelfeis. Auf den anschliefienden 56 Kilometern Schelfeis 
dÃ¼nn der EiskÃ¶rpe um weitere 331 m auf eine FrontmÃ¤chtigkei von 259 m aus. Die 
mittlere Antriebsspannung liegt damit im zentralen Eisschild in der GrÃ¶flenordnun 
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von 200 kPa, wÃ¤hren sie im Schelfeis auf Werte um 0,7 kPa abnimmt (siehe auch 
Abb. 9.11). 
Die Geschwindigkeiten verlaufen kontinuierlich und bis auf die ersten, von den Rand- 
bedingungen beeinflufiten Gitterpunkte, streng monoton steigend entlang des gesam- 
ten Profils (Abb. 9.1, unten). Die Werte der grÃ¶flte Beschleunigung finden sich um 
die Position der Aufsetzlinie zwischen x == 35 km und x = 55 km, wÃ¤hren die Ge- 
schwindigkeitszunahme danach im Schelfeis nahezu linear verlÃ¤uft Dieses Ergebnis 
stimmt qualitativ gut mit den Beobachtungen im Feld aus Kapitel 7, Abb. 7.5. Å¸her 

ein. 

Auffallend ist eine Abweichung der Geschwindigkeiten in den oberen Schicht,en des 
gegrÃ¼ndetete Eises an der Aufsetzlinie vom erwarteten st,etig zunehmenden Profil. 
Von Kilometer 42 nach Kilometer 44 nimmt die OberflÃ¤chengeschwindigliei nur um 
1,34m a 1  zu, wÃ¤hren davor und dahinter die Zunahme 6,22m a , '  bzw. 9,88m a-I 

auf zwei Kilometer betragen. Mit zunehmender Tiefe schwÃ¤~ch sich dieser Effekt ab 
und ist in der letzten Schicht Ã¼be dem Boden nicht mehr zu erkennen. Die enge 
Begrenzung auf einen Gitterpunktsabstand weist da,rauf hin, daÂ es sich wahrschein- 
lich um einen numerischen Effekt handelt. Eine plausible ErklÃ¤run liegt allerdings 
bisher nicht vor. 

Distanz [km] 

Abbildung 9.2: Gber die EismÃ¤chtigkei gemittelte Horizontalgeschvindigkeit lÃ¤ng 
des Flieflprofils. 

In der mit,tleren Horizontalgeschwindigkeit (Abb. 9.2), die fÃ¼ die Berechnung des 
Massenflusses verwendet wird, ist dieses Verhalt,en nicht unmittelbar zu erken- 
nen. Sie steigt von 10.67m a 1  bei x = 0 im gegrÃ¼ndete Bereich allmÃ¤hlic 
bis auf 39,61 m a 1  an der Aufsetzlinie bei x = 44km an. Im anschlieÃŸende 
Schelfeis wird eine Zunahme von 126,04m a 1  auf die Austrittsgeschwindigkeit 
von 165,65 m a 1  am rechten Modellrand beobachtet. Der steile Anstieg zwischen 
dem letzten gegrÃ¼ndete Gitterpunkt und dem ersten Schelfeispunkt resultiert 
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hauptsÃ¤chlic aus dem sehr starken Gradienten der basalen Geschwindigkeit, die 
innerhalb dieser zwei Kilometer von 0 m a-I auf 60,68 m a 1  ansteigt und sich so 
bis a,uf 99,46% der OberflÃ¤chengeschwindigkei nÃ¤hert 

0.0 25.0 50.0 75.0 100.0 

Distanz [km] 

Abbildung 9.3: Verteilung der horizontalen Geschwindigkeit in einem Vertikalschnitt 
parallel zur Fliehichtung. Der obere Teil stellt die Isolinienverteilung innerhalb des 
normierten EiskÃ¶rper dar. Im unteren Teil ist die Variation der Geschwindigkeit als 
vertikale Achse in einem Box-Modell aufgetragen. Die Pfeile geben die Flieflrichtung 
wieder. 

Um einen besseren Eindruck der rÃ¤umliche Entwicklung der Horizontalgeschwin- 
digkeit zu erhalten, wurde diese in Abb. 9.3 einmal in einem Vertikalschnitt lÃ¤ng 
der betrachteten Flieolinie als Isolinienverteilung und einmal in einer dreidimensio- 
nalen Darstellung aufgetragen. Der Abstand zwischen den Isolinien entspricht dem 
Gradienten der Geschwindigkeit. Hieraus ist ersichtlich, daÂ die grÃ¶Â§t Gradien- 
ten seeseitig der Aufsetzlinie im untersten Bereich des EiskÃ¶rper auftreten. Die 
Geschwindigkeiten im Schelfeis zeigen keine vertikale Variation mehr, wÃ¤hren im 
Eisschild landeinwÃ¤rt der Aufsetzlinie eine klare RichtungsÃ¤nderun des Gradienten 
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zu beobachten ist. Die perspektivische Darstellung in Abb. 9.3 (unten) bedarf einiger 
EingewÃ¶hnun in der Betrachtungsweise, vermittelt dann aber eine gute rÃ¤umlich 
Interpretation des Verhaltens der dargestellten Variablen. Als zweite horizontale 
Achse neben der Flieflrichtung ist die normierte Eisdicke gewÃ¤hl worden, so daÂ 
sozusagen auf einen flach gelegten Vertikalschnitt geblickt wird. Die vertikale Achse 
gibt dann den Wert der Variablen wieder. Dieses Box-Modell ist in Anlehnung a n  die 
Arbeit von Lestringant (1994) gewÃ¤hl worden, um zusÃ¤tzlic zu den Vorteilen des 
rÃ¤umliche Eindrucks eine bessere MÃ¶glichkei des Vergleichs anzubieten. In dieser 
Darstellung fÃ¤ll besonders die schnelle Anpassung der basalen Geschwindigkeit an 
die Schelfeisverhaltnisse auf. Von einem Gitterpunkt zum anderen scheint das Ge- 
schwindigkeitsfeld vollkommen tiefenunabhÃ¤ngi zu sein. 

Eine nÃ¤.her Betrachtung der vertikalen Gradienten der horizontalen Geschwindig- 
keit erlaubt Abb. 9.4. Hier sind die Werte fÃ¼ die vier tiefergelegenen Schichten 
jeweils auf die OberflÃ¤chengeschwindigkei normiert, um das VerhÃ¤ltni deutlich zu 
machen. Im allgemeinen ist die Verteilung innerhalb des gegrÃ¼ndete EiskÃ¶rper 
nahe den in Gleichung 9.1 verwendeten Konstanten. Allerdings scheint die relative 
Geschwindigkeit in der unteren HÃ¤lft der Eisschicht gegen die Aufsetzlinie etwas 
abzunehmen. Der beobachtete Effekt ist gering und kann, wie die Schwingung an 
den ersten Gitterpunkten zeigt, auch von einer nicht optimal gewÃ¤hlte Randbedin- 
gung hervorgerufen sein. Der EinfluÂ der Aufsetzlinie und eine dadurch definierte 
Ãœbergangszon ist nur auf einer geringen Distanz landeinwÃ¤rt dieser Grenzlinie fest- 
zustellen. Erst bei Kilometer 40 und damit zwei Gitterpunkte vor dem Punkt des 
Aufschwimmens verÃ¤nder sich das Vertikalprofil der Geschwindigkeiten. Sie kon- 
vergieren in allen Tiefenbereichen innerhalb von vier Kilometern beinahe auf den 
OberflÃ¤chenwert Die Eisdicken liegen auf diesem Abschnitt zwischen 780m und 
590 m.  Auch wenn die Aussage durch den gewÃ¤hlte horizontalen Gitterabstand ein- 
geschrÃ¤nk ist, zeigt sich, daÂ hier der unmittelbare EinfluÃ der nahen Aufsetzlinie 
auf maximal die ersten landseitigen fÃ¼n Kilometer und damit fÃ¼n bis acht Eisdicken 
beschrÃ¤nk ist. Dieses Ergebnis liegt in der auch von den meisten anderen Autoren 
angenommenen GrÃ¶Oenordnun fÃ¼ den unmittelbaren Ãœbergan von Eisschild- zu 
Schelfeisbedingungen (Herterich, 1987; Paterson, 1994). Inwiefern jedoch indirekte 
Auswirkungen der Anwesenheit eines Schelfeises, etwa durch die ErhÃ¶hun der de- 
viatorischen Longitudinalspannung, die Form und Dynamik des Eisschildes beein- 
flussen, bleibt noch zu klÃ¤ren 

Die fehlende ScherkraftÃ¼bertragun an der Unterseite von Schelfeisen liefert die 
BegrÃ¼ndun dafÃ¼r daÂ in den Schelfeismodellen die horizontale Geschwindigkeit als 
tiefenunabhÃ¤ngi angenommen wird. Aus dem rechten Teil der Abbildung 9.4 wird 
deutlich, daÂ dies strenggenommen nicht der Fall ist. Aus GrÃ¼nde der erzielbaren 
Genauigkeit numerischer Verfahren sollte diese Graphik jedoch mit Vorsicht beur- 
teilt werden. Der gleichmaige Verlauf verleitet zu der Annahme, daÂ es sich um 
eine reelle Schelfeiseigenschaft handelt. Die einzigen Ausreioer befinden sich wieder 
in den oberen Schichten und an den ersten Gitterpunkten im Schelfeis. Die vertikale 
Ã„nderun der Horizontalgeschwindigkeit ist demnach lÃ¤ng des ganzen Schelfeises 
nachzuweisen, ist aber auch nahe der Aufsetzlinie unter einem Promille des Abso- 
lutbetrages. Geschwindigkeitsdifferenzen von 0,l Promille zwischen OberflÃ¤ch und 
Unterseite treten noch in einem Abstand von 16 Kilometern von der Aufsetzlinie 
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Abbildung 9.4: Auf die OberflÃ¤chenwert normierte Horizontalgeschwindigkeit in den 
verschiedenen vertikalen Gitterebenen im Eisschild (links) und im Schelfeis (rechts). 

auf. Eine Beeinflussung dynamischer Prozesse im Schelfeis durch diese minima- 
len Gradienten bestellt jedoch sicherlich nicht,. Aufgrund dieses Ergebnisses kann 
die horizontale Ausdehnung der ~berga,ngszone auf der Schelfeisseite a,uf wenige 
EisrnÃ¤cht.igkeite begrenzt werden. 

Die vertikale Geschwindigkeit ist im VerhÃ¤ltni zur horizontalen Geschwindigkeit um 
zwei GrÃ–Â§enordn~~ng kleiner und zeigt ein auffallend anderes Muster. Abb. 9.5 ist 
nach dem gleichen Schema aufgebaut, wie Abb. 9.3. Zu beachten ist jedoch, daÂ in 
diesem Fall die Flieflrichtung fÃ¼ die untere Graphik um 180' gedreht wurde, um die 
Anschaulichkeit zu wahren. Andernfalls wÃ¤r eine flÃ¤chig Draufsicht nicht mÃ¶glic 
gewesen. 
Im wesentlichen folgt die vertikale Geschwindigkeit an  der OberflÃ¤ch und an der 
Unterseite dem geometrischen Profil aus Abb. 9.1. Daraus erklÃ¤r sich auch der 
rÃ¤umlich Versatz der Maxima, da das steilste GefÃ¤ll der OberflÃ¤ch kurz vor der 
Aufsetzlinie bei Kilometer 42 auftritt, wÃ¤hren die grÃ¶Â§ Steigung der Unterseite 
unmitkelbar an die Aufsetzlinie bei Kilometer 44 anschlieflt. Die hÃ¶chste vertikal 
nach oben gerichteten Geschwindigkeiten werden daher zwischen Kilometer 44 und 
51 an der Eisunterseite gefunden. Der Gradient der vertikalen Geschwindigkeit bleibt 
durch die gesamte EissÃ¤ul in einer schrÃ¤ einfallenden Zone direkt an der Aufsetz- 
linie (Kilometer 42 bis 47) nahezu konstant bei 0,3 m a 1  k m 1 .  
Im gesamten gegriindeten Bereich sind die Geschwindigkeiten, anders als etwa in 
alpinen Gletschern, wegen der fehlenden Ablation am Eisschildende negativ. FÃ¼ 
die Existenz von basalem Schmelzen kÃ¶nnte in den betreffenden Gebieten ebenfalls 
positive Geschwindigkeiten auftret,en. Eine neutrale FlÃ¤ch ohne vertikale Bewe- 
gung innerhalb des EiskÃ¶rper kann sich erst im Schelfeis ausbilden. Die konstante 
Akkumulation von 0,3m a 1  ist gleichbedeutend mit einer zusÃ¤tzliche vertikalen 
Geschwindigkeitsliomponente diesen Betrages. Dies ist der Grund dafÃ¼r daÂ sich die 
0,O m a 1  Isolinie im grÃ¶ote Teil des Schelfeises in der unteren HÃ¤lft des EiskÃ¶rper 



KAPITEL 9. MODELLIERUNG DER ~~BERGANGSZONE 101 

befindet. Unter dynamischen Gesichtspunkten sollte daher zumindest im Schelfeis 
die -0.3 m aÃ¤ Isolinie als neutrale FlÃ¤ch betrachtet werden. Die OberflÃ¤chenwert 
fÃ¼ die vertikale Geschwindigkeit auf dem Schelfeis liegen im Bereich von -0,31 bis 
-0,32m a l .  Die zugehÃ¶rig Isolinie taucht wegen der NÃ¤h zum Modellrand daher 
in Abb. 9.5 nicht auf. Dies bedeutet, daÂ fast im gesamten Schelfeiskorper die eis- 
dynamische Bewegung nach oben gerichtet ist, was auch aus der stÃ¤rkere Neigung 
der Unterseite gegeniiber der SchelfeisoberflÃ¤ch folgen mufl. Der starke Gradient 
nahe der Aufsetzlinie kÃ¶nnt zusammen mit der in Abb. 9.5 bei Kilometer 50 zu 
sehenden, weit nach oben reichenden, positiven Geschwindigkeit, ein Grund fÅ¸ die 
in der Ãœbereangszon oft beobachteten lokalen Depressionen sein (Smith, 1991). 

Abbildung 9.5: Verteilung der vertikalen Geschwindigkeit in einem Schnitt paral- 
lel zur Flieflrichtung. Die Darstellung ist analog zu Abb. 9.3. Allerdings ist die 
Flieflrichtung (angegeben durch die Pfeile) des Box-Modells gedreht, um eine op- 
timale Perspektive zu erreichen. 





ICAPrrEL 9. MODELLIERUNG DER UBERGANGSZONE 

Distanz [km] 

Abbildung 9.6: Eisdickenprofil a,us dem Modellergebnis und fÃ¼ theoretische, sche- 
rungsdominierte Eisschilde. Das dickere, durchgezogene Profil stellt die Eisdicken- 
verteilung fÅ  ̧ ein Eisschild mit einer Ausdehnung von 95,609 km und einer Gip- 
felmÃ¤chtigkei von 1470,4m, das gestrichelte Profil die EisschildmÃ¤chtigkeite fÃ¼ 
eine laterale Ausdehnung von 94,950km und einer maximalen MÃ¤chtigkei von 
1510m dar. Die dÃ¼nn durchgezogene Linie entspricht der Eisdicke aus dem Mo- 
dellergebnis. 

Der Vergleich des in den Randbedingungen identischen Profils mit dem Modeller- 
gebnis liefert auf dem grÃ¶Â§t Teil der FlieBlinie zu geringe EismÃ¤chtigkeiten Erst 
bei Kilometer 40 Ãœbersteige die analytischen EismÃ¤chtigkeite jene aus dem Mo- 
dell. Die Eisdicken nahe der Aufsetzlinie sind durch die unterschiedlichen gÃ¼ltige 
Mechanismen nicht mehr vergleichbar. Im numerischen Modell steigen die Geschwin- 
digkeiten deutlich an und der EiskÃ¶rpe dÃ¼nn dadurch rasch zum Schelfeis hin aus, 
wÃ¤hren arn Rand des reinen Eisschildes die Geschwindigkeiten auf Null zurÃ¼ckge 
hen und die Reduzierung der Eisdicke allein durch Ablation erreicht werden muÂ§ 

Der Vergleich der Profile legt den Schlufl nahe, daÂ die nicht optimal beschrie- 
bene Randbedingung bei X = 0 km fÃ¼ die unterschiedliche Eisdickenverteilung ver- 
antwortlich ist. FÃ¼ den Fall einer rÃ¼ckwirkende Kraft des Schelfeises mÃ¼Â§ eine 
Verdickung des Eisschildes auch schon auf den ersten Kilometern landeinwÃ¤rt der 
Aufsetzlinie zu beobachten sein und nicht erst nach 10 Kilometern. Daher scheint 
aus dem Vergleich der Eisdickenprofile der SchluÂ gerechtfertigt, daÂ fÃ¼ ein uniaxial 
expandierendes Schelfeis ohne seitliche Reibung die Systeme Eisschild und Schelfeis 
dynamisch entkoppelt sind. 
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Der Schelfeisteil des Modellgebietes wurde in diesem Modellversuch, abweichend 
von den EISMINT Experimenten, ebenfalls mit den vollstÃ¤ndige Gleichungen be- 
rechnet. Bei den EISMINT Tests wurde zur Vergleichbarkeit der Modelle nur ein 
reduzierter Gleichungssatz verwendet, der physikalisch, nicht jedoch numerisch, den 
gÃ¤ngige Schelfeismodellen entsprach. Eine Schwierigkeit der GegenÃ¼berstellun von 
den hier berechneten Modellergebnissen und den analytischen Resultaten ist die feh- 
lende vertikale AbhÃ¤ngigkei der Variablen in der analytischen LÃ¶sung Da die ver- 
tikale Variation jedoch, wie im Fall der horizontalen Geschwindigkeit schon gezeigt, 
mit zunehmendem Abstand von der Aufsetzlinie sehr schnell auf minimale Werte 
absinkt, wurden die Vergleichsprofile in Abb. 9.7 fÃ¼ das Schelfeis ab dem ersten 
Gitterpunkt nach der Aufsetzlinie berechnet. 

Distanz [km] 
60.0 80.0 
Distanz [km] 

Abbildung 9.7: Modellvergleich von Geschwindigkeit und Eisdicke im Schelfeis mit 
der LÃ¶sun aus Oerlemans und Van der Veen (1984). Die Modellergebnisse sind als 
durchgezogene Linien ab dem ersten seeseitigen Gitterpunkt nach der Aufsetzlinie 
(Profilkilometer 46) aufgetragen. Die analytisch berechneten Werte sind durch die 
gestrichelten Linien dargestellt. 

Die Eisdickenvariation sowie die damit aus dem Massenflu8 resultierenden Geschwin- 
digkeiten ergeben sich aus der Formulierung von Oerlemans und Van der Veen (1984, 
S.64f.), fÃ¼ ein scherspannungsfreies Schelfeis: 

wobei Ha und ua die Anfangswerte fÃ¼ Eisdicke und Geschwindigkeit, a die Akku- 
muiationsrate, X die Profilposition und C eine Materialkonstante sind. 
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Da die Randbedingungen fÃ¼ den Masseneintrag, Eisdicke und Geschwindigkeit auf 
dem ersten Gitterpunkt identisch sind, besteht kein Unterschied in der Massenbilanz 
(Abb. 9.8). Die Profile fÃ¼ die' Eisdicke und Geschwindigkeit in Abb. 9.7 weichen 
allerdings erheblich von den Modellresultaten ab. 

50.0 

0.0 
0.0 20.0 40.0 60.0 80.0 100.0 
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Abbildung9.8: Auf die Einheitsbreite normierter MassenfluB lÃ¤ng der FlieBrichtung 

Aus einer anfÃ¤ngliche Eisdicke von 432m dÃ¼nn das Modell auf eine MÃ¤chtigkei 
von 259 m aus, wÃ¤hren die analytische LÃ¶sun eine Eisdicke an der Front von 253 m 
aufweist. Die beiden Profile wÃ¼rde sich jedoch bei einer VerlÃ¤ngerun des Profils 
wieder stÃ¤rke annÃ¤hern Die grÃ¶ÃŸt Abweichungen sind in einem Abstand von 8 km 
(Profilkilometer 52) von der Aufsetzlinie mit 27,3 m, oder rund 8% der Eisdicke zu 
beobachten. Das Schelfeis expandiert auf den ersten Kilometern bei gleichem Mas- 
sendurchsatz langsamer, als es aus der scherungsfreien Theorie zu erwarten ist. Ent- 
sprechend liegen die resultierenden Modellgeschwindigkeiten durchgehend unter den 
Ergebnissen aus Gleichung 9.4. Die maximale Abweichung betrÃ¤gt 6,86 m / a  oder 
rund 7% bei Profilkilometer 60. 
Aus diesen Ergebnissen folgt, da8 sich ein Schelfeis bei BerÃ¼cksichtigun aller Terme 
in der Spannungsbeziehung nahe der Aufsetzlinie weniger duktil verhÃ¤lt als es die 
vereinfachte Theorie vorhersagt. FÃ¼ Schelfeise groÃŸe horizontaler Ausdehnung wer- 
den sich die VerhÃ¤ltniss an der seeseitigen Eisfront nicht sehr von den analytischen 
Ergebnissen unterscheiden. Die Gradienten innerhalb der ersten 30 bis 40 Kilome- 
ter dagegen zeigen eine wesentlich stÃ¤rker Abweichung. Der Grund fÃ¼ dieses un- 
terschiedliche Verhalt,en liegt darin, daÂ die fÃ¼ die Entwicklung des analytischen 
Ausdrucks verwendete Anna,hme G = -uzz lokal erst in einem Abstand mehrerer 
Kilomet,er von der Aufsetzlinie gÃ¼lti ist. Nahe der Aufsetzlinie unterscheiden sich 

und L,, um bis zu 7 X 1 0 3  a l .  Die effektive Deformationsrate unterscheidet sich 
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damit von ihrem analytischen Wert und fÃ¼hr zu den beobachteten geringeren Deh- 
nungsraten. Die Scherdefor~nationsrate im dagegen ist innerhalb des Schelfeises um 
zwei bis drei GrÃ¶flenordnunge kleiner als die Deformationsraten der Hauptachsen 
und spielt daher nur eine untergeordnete Rolle. Bezogen auf die Gesamtdynamik 
hat dieser Effekt keinen Einflufl. Das transportierte Eisvolumen entspricht einer 
ausgeglichenen Massenbilanz, wie in Abb. 9.8 zu erkennen ist. Die akkumulierte 
Schneemenge wird, wie fÃ¼ das Gleichgewicht zu erwarten, vollstÃ¤ndi abtranspor- 
tiert. Nur im landseitigen Bereich nahe der Aufsetzlinie ist eine numerische StÃ¶run 
zu erkennen, die von dem plÃ¶tzliche Ãœbergan der Randbedingungen von no slip 
zu free slip hervorgerufen wird. Direkt am Modellrand ist die Massenbilanz aus der 
schon erlÃ¤uterte Randwertproblematik ebenfalls verletzt, was allerdings keine BP- 
eintra,chtigung des Gesamtsystems bewirkt. 

9.1.3 Der Spannungszustand im EiskÃ¶rpe 

Der Spannungszustand in einem EiskÃ¶rpe bestimmt Ã¼be das Flieagesetz dessen 
Deformation. Die schon mehrfach angesprochene Dominanz von Scherspannungen 
im Eisschild, bzw. deviatorischen Longitudinalspannungen im Schelfeis, ist in den 
Abb. 9.9 und 9.10 deutlich zu sehen. WÃ¤hren jedoch das Schelfeis vÃ¶lli scherspan- 
nungsfrei ist, existieren im Eisschild deutlich von Null verschiedene deviatorische 
Longitudinalspannungen, die an der OberflÃ¤ch dieselbe GrÃ¶flenordnun erreichen 
wie die Scherspannungen. In den tieferen Bereichen nimmt dieses VerhÃ¤ltni im- 
mer mehr ab und bereits bei der halben Eisdicke ist die Scherspannung schon um 
mindestens einen Faktor 10 hÃ¶he als T,.,.. 

Eine starke Zunahme des Gradienten der Lonitudinalspannung setzt in den tieferen 
Eislagen erst wenige Kilometer vor dem Ãœbergan zum Schelfeis ein. Die maximalen 
Spannungswerte werden mit Ã¼be 100 kPa an der Schelfeisunterseite vier Kilometer 
hinter der Aufsetzlinie erreicht. Dieses, mit hohen Dehnungsraten verknÃ¼pft Ma- 
ximum liegt bereits im Bereich der Festigkeitsgrenze von Gletschereis und es folgt, 
daÂ es bei der beschriebenen Geometrie an einem abrupten Ãœbergan von einem 
gefrorenen Eisschild zu einem frei schwimmendem Schelfeis zur Bildung von Bo- 
denspalten kommen kann. Bereits nach zehn Kilometern sind die Spannungswerte 
wieder unter 80 kPa gefallen und nehmen unabhÃ¤ngi von der Tiefe gegen die Schel- 
feisfront hin langsam ab. FÃ¼ das beschriebene Modell uniaxialer, ungebremster 
Bewegung wurde an keiner Stelle, ausgenommen des physikalisch nicht realistischen 
Eintrittsrandes, Kompression festgestellt. 
Die vertikale Scherspannung erreicht ihre maximalen BetrÃ¤g von Ã¼be 200 kPa am 
Boden des Eisschildes an derselben Stelle, an der der hohe Gradient der Longitudi- 
nalspannung einsetzt. Innerhalb von nur fÃ¼n Kilometern sinkt die Scherspannung im 
Schelfeis auf Werte nahe 0 kPa ab. Die in den ersten Schelfeiskilometern immer noch 
hohen Scherspannungen sind, wie oben erlÃ¤utert mit ein Grund fÃ¼ das verÃ¤ndert 
Dickenprofil des Schelfeises. Innerhalb des Schelfeises spielen Scherspannungen keine 
Rolle. Im gegrÃ¼ndete Bereich fÃ¤ll auf, daÂ der vertikale Spannungsgradient nicht 
konstant ist. Mit zunehmender Tiefe nimmt der Gradient ab. Die maximalen Scher- 
spannungswerte finden sich trotzdem am Boden des Eisschildes. Eine ErklÃ¤run 
hierfÅ¸ kÃ¶nnt in der stark von der Ãœbergangszon geprÃ¤gte Verteilung der verti- 
kalen Geschwindigkeit liegen. 



KAPITEL 9. MODELLIERUNG DER ÃœBERGANGSZON 

Abbildung 9.9: Verteilung der deviatorischen Longitudinalspannung rxx in einem 
Vertikalschnitt parallel zur FlieBrichtung, die durch die Pfeile angegeben wird. 

Eine grobe Abschatzung der Kraftebilanz zeigt, daÂ im Eisschild die basale Scher- 
Spannung durch die aus der OberflÃ¤chenneigun resultierende Antriebsspannung 
kompensiert wird. Abweichungen von diesem Gleichgewicht fordern die Existenz 
von deviatorischen Longitudinalspannungen, um die Bilanz auszugleichen. Der in 
Abb. 9.11 dargestellte Vergleich dieser einzelnen SpannungsgrÃ¶fle bestÃ¤tig diese 
Annahme. Die Summe von mittlerer deviatorischer Longitudinalspannung und ver- 
tikaler Scherspannung kompensiert Ã¼be 80% der Antriebsspannung. Im Eisschild 
ist allerdings ein Restfaktor Ã¤hnlic dem variational stress term von Van der Veen 
(1987) nicht zu vernachlÃ¤ssigen der diese, der Bewegung entgegenwirkende, VerzÃ¶ge 
rungsspannung durch interne Scherung im EiskÃ¶rpe darstellt. 
In der Ãœbergangszon nahe der Aufsetzlinie zeigt sich eine geringfÃ¼gig Verschiebung 
der Maxima in den einzelnen Spannungskomponenten. Der Gitterpunktsabstand von 
2000m fÃ¼hr zu einem relativ abrupten Ãœbergan der OberflÃ¤chenneigun an der 
Aufsetzlinie. Da fÃ¼ die Berechnung der Spannungen zentrale Differenzen verwen- 
det wurden, weist die gemittelte OberflÃ¤ch an diesem Punkt aber eine geringere 
Neigung, und damit eine geringere Antriebsspannung, auf als am benachbarten 
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Abbildung 9.10: Verteilung der vertikalen Scherspannung T= in einem Vertikalschnitt 
parallel zur Fliehichtung. Aus GrÃ¼nde der besseren Darstellung ist das Boxmodell 
wie in Abb. 9.5 um 180Â gedreht. 

Inlandeispunkt. Das Maximum der basalen Scherspannung liegt ebenfalls auf der 
gegrÃ¼ndete Seite sehr nahe an der Aufsetzlinie, kurz bevor die Randbedingung 
wechselt. Das Maximum der deviatorischen Longitudinalspannung dagegen entsteht 
durch die starke Mobilisierung des Eises nach dem Wegfall der no slip Randbe- 
dingung und befindet sich daher erst jenseits der Aufsetzlinie auf der Schelfeisseite 
des EiskÃ¶rpers Hier gehen die anderen beiden Spannungskomponenten sehr schnell 
gegen Null, wÃ¤hren die Longitudinalspannung als Antriebskraft der Schelfeisexpan- 
sion bis zur Modellgrenze hin bestehen bleibt. Erneut kann an der Einstromseite des 
Modells die Problematik der exakten Wahl der Randbedingung beobachtet werden. 
Die Verwendung von zentralen Differenzen bei der Spannungsberechnung weitet die 
StÃ¶run noch Ã¼be einen zusÃ¤tzliche Gitterpunkt hin aus. Der stetige Verlauf der 
Kurven innerhalb des Modells deutet jedoch darauf hin, daÂ sich diese numerischen 
Randeffekte nicht in das Modellgebiet hinein fortpflanzen. 
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Abbildung 9.11: Antriebsspannung, basale Scherspannung und mittlere deviatorische 
Longitudinalspannung parallel zur Fliearichtung. Die Differenz zwischen Antriebs- 
Spannung und der Summe aus Scherspannung und Longitudinalspannung ergibt den 
Restfaktor. 

9.1.4 ~ensitivitÃ¤tstes zur Gitterweite 

Ein kritischer Punkt bei der Modellierung ist die Relation zwischen der Gitter- 
weite und der rÃ¤umliche Variablenvariation. In den grooskaligen Eisschild- und 
Schelfeismodellen liegt das Interesse auf den globalen Mechanismen. KleinrÃ¤umig 
Effekte kÃ¶nne bei typischen AbstÃ¤nde der Gitterpunkte von 20 bis 30 km nicht 
aufgelÃ¶s werden. Die in der Ãœbergangszon zwischen Eisschild und Schelfeis wirk- 
samen Mechanismen weichen vermutlich nur in einem relativ begrenzten Raum von 
einigen EismÃ¤chtigkeite lateraler Ausdehnung vom allgemeinen dynamischen Ver- 
halten des jeweiligen Regimes ab. Die gewÃ¤hlt Gitterweite muo, soll die Variation 
in ausreichender Genauigkeit erfafit werden, deutlich kleiner als der vage Begriff ei- 
nige EismÃ¤chtigkeite sein. Das Dilemma zwischen mÃ¶glichs hoher Genauigkeit und 
dafÃ¼ minimal benÃ¶tigt,e Rechenzeit lÃ¤Â sich nur begrenzt lÃ¶sen Der gewÃ¤hlt Git- 
terpunktsabstand von 2000 m in Fliehichtune ist, wie im ersten Teil dieses Kapitels 
gezeigt, ausreichend klein, um die Ã„nderun der SpannungsverhÃ¤ltniss nahe der 
Aufsetzlinie aufzulÃ¶sen Was damit allerdings nicht gezeigt werden kann ist, ob der 
in der Natur nicht existente, plÃ¶tzlich Ãœbergan von am Boden angefrorenem Eis 
zu freiem Gleiten durch die Wahl der Gittergrooe beeinflui3te Effekte erzeugt. Aus 
diesem Grund wurde bei ansonsten gleicher Modellkonfiguration die Gitterweite in 
Flieorichtung von 2000 m auf 1000 m halbiert. Aus den bereits in den vorhergehenden 
Abschnitten gewonnenen Erkenntnissen erschien es ausreichend, die Ausdehnung des 
Schelfeises auf 16 km zu begrenzen. Damit vergrÃ¶oer sich die Punktanzahl im Mo- 
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dellgitter nur um 19,6% auf 4575 Punkte. Die benÃ¶tigt Rechenzeit zur Ermittlung 
des Gleichgewichtszustandes kann damit gegenÃ¼be einer Verdoppelung der Gitter- 
punkte wesentlich verringert werden. Eine weitere Reduzierung der SchelfeislÃ¤ng 
ist, wie Versuche gezeigt haben nicht mÃ¶glich da sonst die frontale Randbedingung 
in den Bereich der von der Ãœbergangszon beeinfluoten Eisdynamik gerÃ¤ und die 
Ergebnisse nicht mehr vergleichbar wÃ¤ren Eine VerkÃ¼rzun des Eisschildes erschien 
wegen der Schwierigkeit der Wahl optimaler Randbedingungen nicht ratsam. Selbst 
fÃ¼ identische Eisschildverhaltnisse zeigte sich eine sehr hohe SensibiltÃ¤ von Ge- 
schwindigkeit und EismÃ¤~clitigkei bezogen auf die Einstrombedingung. Die fÃ¼ das 
2km Gitter bereits angepaote vertikale Geschwindigkeitsverteilung auf dem Rand 
fÃ¼hrt auf dem engeren Netz zu starken StÃ¶runge insbesondere der Eismachtigkeit. 
Auf den ersten Gitterpunkten lag die MÃ¤chtigkeitsvariatio bei Ã¼be 100 m. Erst 
eine erneute Festlegung der vertikalen GeschwindigkeitsÃ¤nderung bei Beibehaltung 
des Gesairltrnasseneintrages, fÃ¼hrt zu einer Amplitudenreduktion der numerischen 
StÃ¶rung 
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Abbildung 9.12: Vergleich der Ergebnisse fÃ¼ unterschiedliche Gitterweiten in x- 
Richtung von 2000 m (gestrichelte Linie) und 1000 m (durchgezogene Linie). 

Eine weitgehende AbschwÃ¤chun des Randeffektes wie im uniaxialen Fall konnte je- 
doch nicht erreicht werden. Mit dem gewÃ¤hlte Gitterpunktsabstand ist das System 
so sensibel, daÂ bereits Unterschiede der Einstromgeschwindigkeit im Prozentbereich 
eine um den Faktor vier bis fÃ¼n hÃ¶her Auswirkung auf die periodische EismÃ¤chtig 
keitsÃ¤nderun ausÃ¼ben Solange jedoch nur die VerhÃ¤ltniss in der Ãœbergangszon 
von Interesse sind, spielen die Randeffekte keine Rolle, da  ihre Abklingzeit zwischen 
sieben und zehn Kilometern liegt. 
Die Vergleichbarkeit der zwei Modelle wird jedoch durch einen anderen Effekt er- 
schwert. Die hÃ¶her AuflÃ¶sun des feineren Gitters hat zur Folge, daÂ die Position der 
Aufsetzlinine genauer festgelegt wird. FÃ¼ das durchgefÃ¼hrt Experiment verschiebt 
sich diese Linie um einen Kilometer in Flieflrichtung. Die resultierenden Profile fÃ¼ 
Geschwindigkeit und Eisdicke verÃ¤nder sich daher auch und mÃ¼sse somit fÃ¼ einen 
Vergleich erst auf einheitliche Ausgangswerte gebracht werden. Nach einer Modell- 
zeit von 720 Jahren hat sich fÃ¼ das feinere Gitter ein Gleichgewichtszustand ein- 
gestellt. Die Eismachtigkeiten, wie auch die Geschwindigkeiten, weichen,abgesehen 
von den ersten Kilometern, nur geringfÃ¼gi von der LÃ¶sun fÃ¼ das 2-km-Gitter ab, 



KAPITEL  9. MODELLIERUNG DER ÃœBERGANGSZON 111 

wenn die Verschiebung der Aufsetzlinie berÃ¼cksichtig wird (Abb. 9.12). Bei den 
Geschwindigkeiten liegen die maximalen Differenzen bei 4% des Absolutwertes, bei 
den EismÃ¤chtigkeite bei 3%. In Anbetracht der problematischen Randbedingungen 
und der leicht verÃ¤nderte Dynamik durch die Verschiebung der Aufsetzlinie kann 
davon ausgegangen werden, daÂ Gittereffekt,e die LÃ¶sun im Bereich der Ãœbergangs 
Zone nicht beeinflussen. Am Einstromrand muÃ allerdings eine verbesserte Theorie 
erarbeitet werden, um die StÃ¶runge zu minimieren. 

9.2 Erweiterung des Plat tenmodells zur Simula- 
t ion eines AuslaBglet schers 

Das bisher besprochene uniaxiale Plattenmodell nÃ¼tz die DreidimensionalitÃ¤ des 
Programms nicht aus. Alle Gradienten der Variablen senkrecht zur FlieBrichtung 
werden nicht berÃ¼cksichtigt Die bisherigen Ergebnisse wÃ¤re daher auch mit einem 
zweidimensionalen FlieÃŸlinienmodel zu erzielen gewesen. Die reale Analogie zum 
vorliegenden Modell stellt ein nicht mehr durch seitliche Randbedingungen beein- 
fluÂ§te StrÃ¶mungsban innerhalb eines sehr breiten Inlandeisabflusses auf den Ozean 
dar. Der einfachste denkbare Fall, in dem die seitlichen RÃ¤nde eine Rolle spielen, 
ist die Situation eines AuslaÃŸgletschers der in einem Durchbruchstal des kontinen- 
talen Randgebirges Material aus dem Eisschild in den Ozean transportiert. Eine 
idealisierte Form eines solchen Gletschers stellt das schon verwendete Plattenmodell 
dar, wenn an den seitlichen Modellgrenzen die Geschwindigkeiten auf Null gesetzt 
werden. Damit wirkt an den Seiten, ebenso wie am Boden des Eisschildes eine Scher- 
Spannung der FlieBbewegung entgegen. Mit der Annahme eines Grenzwertes fÃ¼ die 
mittlere horizontale Scherspannung an den Seiten TZÃ£(max) 7-0 kann mit einer stark 
vereinfachten theoretischen Analyse ein Gradient der Eisdicke lÃ¤ng der FlieÃŸlini 
angegeben werden. Ist Y die halbe Gletscherbreite, so gilt angenÃ¤her (Paterson, 
1994): 

Daraus folgt, daÂ der Eisdickengradient in FlieBrichtung umgekehrt proportional zur 
Breite des Gletschers ist. Die Absolutwerte werden erst durch die FlieÃŸparamete 
und die dynamischen GrÃ¶ÃŸ festgelegt. 
Bei parallelen no sl+ RÃ¤nder existiert keine seitliche Divergenz und die Flieglinien 
verlaufen im diagnostischen Fall nach wie vor entlang der x-Achse. In der zeitlichen 
Entwicklung wird sich auch ein MÃ¤chtigkeitsgradien in Richtung der y-Achse ein- 
stellen, da  das Eis am Rand nicht so schnell abtransportiert wird wie in der Mitte 
des Gletschers. Ein Teil des Eisvolumens am Rand wird dann entsprechend dem 
MÃ¤chtigkeitsgradiente Richtung Gletschermitte transportiert, und damit verÃ¤nder 
sich die bisher lineare Form der FlieÃŸlinien 

Die ~eit~lichen ScherkrÃ¤ft verhindern einen ungehinderten AbfluÃ des Eises vom 
Kontinent. Bisher wirkte der deviatorischen Longitudinalspannung im Schelfeis der 
hydrostatische Druck des Wassers an der Schelfeisfront entgegen. Die aus dem Frei- 
bord resultierende Kraftdifferenz fÃ¼hrt zur Expansion des EiskÃ¶rpers Nun steht 
dieser Longitudinalspannung auch die seitliche Scherung entgegen. Als Folge nimmt 
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die Eisdicke zu, bis die Longitudinalspannung Werte erreicht, die die Scherspannung 
kompensiert und zusÃ¤tzlic die Expansion in einem Gleichgewicht zur Massenbilanz 
hÃ¤lt Die ErhÃ¶hun der Eisdicke setzt sich bis zur Aufsetzlinie fort und vermindert 
dort die, den Eisabflufl aus dem Inland kontrollierende OberflÃ¤chenneigung Dies 
wiederum fÃ¼hr zu einem Absinken der Antriebsspannung in diesem Gebiet. Die viel- 
zitierte rÃ¼ckwirkend Spannung (back stress) kann somit als Differenz zwischen der 
originÃ¤re Antriebsspannung eines ungestÃ¶rte Eisschildes und der resultierenden 
Antriebsspannung bei Anwesenheit eines, in seiner freien Ausdehnung behinderten 
Schelfeises interpretiert werden. 

Mit der no slip Randbedingung an den Seiten wurde versucht, das Plattenmodell als 
Analogie zu einem Auslaflgletscher in einen Gleichgewichtszustand zu rechnen. Da- 
bei ergaben sich mehrere Schwierigkeiten. Die Wahl des Zeitschritts entscheidet Ã¼be 
die StabilitÃ¤ des Modells. Je  kleiner der Zeitschrift, aber gewÃ¤hl wird, desto grÃ¶fle 
ist auch der Rechenbedarf, bis ein Gleichgewicht erreicht wird. In AbhÃ¤ngigkei 
der GittergrÃ¶fl ergeben sich sehr leicht numerische InstabilitÃ¤te in1 prognostischen 
Teil des Programms, die auflerdem vom gewÃ¤hlte numerischen Verfahren abhÃ¤ngen 
Eine grÃ¶fler Anzahl benÃ¶tigte Iterationen akkumuliert solche Fehler zusÃ¤tzlic und 
kann zu vÃ¶lli unrealistischen LÃ¶sunge fÃ¼hren Einen relativ ernÃ¼chternde Ãœber 
blick Ã¼be die mÃ¶glicherweis auftauchenden Probleme und numerischen Gemein- 
heiten gibt Kapitel 19.1 in Press et al. (1992). 

Die auftretenden IrregularitÃ¤te in einer Advektionsgleichung, wie etwa der Eis- 
dickengleichung 4.27, werden Ã¼blicherweis durch EinfÃ¼hrun eines schwachen, 
kÃ¼nstliche Diffusionsterms abgeschwÃ¤ch oder herausgefiltert. FÃ¼ das uniaxiale 
Experiment war dies nicht notwendig, da  das Konvergenzverhalten sehr stabil war. 
Die EinfÃ¼hrun neuer Randbedingungen an den Seiten fÃ¼hrt zu Variablenvariatio- 
nen senkrecht zur Hauptflieflrichtung und damit zu einem zweidimensionalen Pro- 
blem in der EismÃ¤chtigkeitsentwicklung Eine EinfÃ¼hrun kÃ¼nstliche Diffusion zur 
numerischen Fehlerkompensation erwies sich dabei allerdings als schwierig, da  die 
SensitivitÃ¤ der Geschwindigkeiten schon auf geringe VerÃ¤nderunge der Eisdicke in 
der Ãœbergangszon sehr hoch ist. In Abb. 9.13 ist fÃ¼ einen Zeitpunkt wÃ¤hrend der 
prognostischen Rechnung der Einflufl des Diffusionsterms veranschaulicht. 

Selbst fÃ¼ einen nur geringen Ausgleich zweier vermeintlicher Unstetigkeiten, mit ei- 
ner Korrektur von 27 m, oder 3,9% und a,n der Stelle geringerer EismÃ¤,chtigkei von 
30 m,  oder 6%, verÃ¤nder sich die Geschwindigkeitsverteilung dramatisch. Die Ge- 
schwindigkeit fÃ¤ll a m  ersten Punkt im Schelfeis von vorher 22,5 m a 1  auf 8,9 m a 1  
um Ã¼be 60% ab. 

Daraus ist ersichtlich, daÂ zumindest im Modell der EismÃ¤chtigkeitsgradien in der 
Ãœbergangszon eine Ã¤uflers sensible Rolle in Bezug auf die Massenbilanz spielt. In 
der RealitÃ¤ wird sich aus dem Flieflverhalten der geforderte Gradient dynamisch 
einregeln. Charakteristische Gradienten in der Ãœbergangszon werden deshalb eine 
grofle StabilitÃ¤ aufweisen, da  bei einer Abweichung sofort eine dynamische RÃ¼ck 
stellung erfolgen sollte. 

Die Berechnung des Gleichgewichtszustandes konnte bisher noch nicht abgeschlossen 
werden. Die durch den labilen Systemzustand geforderten kleinen Zeitschritte und 
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Abbildung 9.13: Effekt der kÃ¼nstliche Diffusion in der Eismacl~tigkeitsentwicklung 
auf die OberflÃ¤chengeschwindigkeit Die durchgezogene Linie ist jeweils das unkor- 
rigierte Modellergebnis. Die gestrichelte Geschvvindigkeitskurve zeigt die Reaktion 
auf die EinfÃ¼hrun eines Diffusionsterms, der die Eismachtigkeit entsprechend der 
gestrichelten Dickenkurve verÃ¤ndert Die gezeigten Geschwindigl~eitsprofile sind je- 
weils GleichgewichtszustÃ¤nd fÃ¼ die entsprechende Eismachtigkeitsverteilung. Das 
Gesamtmodell befindet sich noch nicht in einem Gleichgewichtszustand. 

das enge Konvergenzkriterium wirkten sich sehr nachteilig auf die Rechengeschwin- 
digkeit aus. Nach Ã¼be 450 Jahren Modellzeit, fÃ¼ die auf einer CRAY J90 etwa 
1200 Stunden Rechenzeit erforderlich waren, ist die Massenbilanz auf der zentralen 
FlieÃŸlini noch weit von einem ausgeglichenen Zustand entfernt. Die Transportra- 
ten zeigen noch einen erhÃ¶hte Zuflu5 in das Schelfeis, so daÂ mit einem weiteren 
Anwachsen der Eisdicke im Bereich des Schelfeises zu rechnen ist. Ohne die Kennt- 
nis des Gleichgewichtszustandes bleiben alle SchluÂ§folgerunge aus dem transienten 
Zustand vorlÃ¤ufig Aus der zeitlichen Entwicklung kÃ¶nne jedoch einige Reaktionen, 
wenngleich noch nicht quantitativ, so doch qualitativ bewertet werden. 

Die erwartete Ã„nderun der Eisdicken nach dem Wechsel zu festgehaltenen, seitli- 
chen Randgeschwindigkeiten geht eindeutig vom Schelfeis aus. Die Reduzierung der 
Geschwindigkeiten fÅ¸hr zu einer Verdickung im grÃ¶Â§t Teil des Schelfeises, wobei 
an der seeseitigen Front die geringsten Zunahmen beobachtet werden. 
Die Ableitung der Horizontalgeschwindigkeit an der Schelfeisfront hangt in der drit- 
ten Potenz von der EismÃ¤chtigkei ab (GI. 5.13). Im Fall einer geringen ErhÃ¶hun 
der Eismachtigkeiten vergrÃ¶aer sich der Geschwindigkeitsgradient erheblich stÃ¤rke 
und wirkt somit der Entwicklung der Eismachtigkeit,en entgegen. Dieser Effekt kann 
in Abb. 9.14 am rechten Modellrand beobachtet werden. 
Im gegrÃ¼ndete Bereich ist die Geschwindigkeit schon vorher mit, der herrschenden 
Scherspannung am Boden im Gleichgewicht. Die FlÃ¤ch auf der diese, den AbfluÃ 
verhindernde Kraft wirkt, ist durch die Modellbreite von 14 km sehr viel grÃ¶ÃŸ als 
die hinzugekommenen seitlichen, der Eisdicke entsprechenden FlÃ¤chen Damit ist 
keine starke VerÃ¤nderun des AbfluÃŸverhalten zu erwarten. Im Schelfeis dagegen 
wirken nun die oben erlÃ¤uterte Mechanismen. In Abb. 9.14 ist klar zu sehen, wie die 
Eismachtigkeitsgradienten vor allem in den hÃ¶here Bereichen des Eisschildes durch 



den Staueffekt des Schelfeises vermindert werden. Zur besseren Verdeutlichung ist 
dafÃ¼ eine Kurvenanpassung berechnet worden, die die starken numerischen StÃ¶ 
rungen auf den ersten Kilometern unterdrÃ¼ckt 

Distanz [km] 

Abbildung 9.14: Vergleich der EismÃ¤chtigkeite auf der zentralen Fliefllinie des seit- 
lich gebremsten Plattenmodells mit dem uniaxialen Plattenmodell (gestrichelte Li- 
nie). FÃ¼ den bisherigen transienten Zustand wurde eine Anpassung der EismÃ¤chtig 
keiten auf den stark gestÃ¶rte ersten Kilometern berechnet (dÃ¼nn durchgezogene 
Linie). 

Die in den 450 Jahren der bisherigen Entwicklung auf dem Schelfeis im Mittel 
um 116m angewachsene Eisdicke, hat zu einer Verschiebung der Aufsetzlinie um 
12 km in Flieflrichtung gefÃ¼hrt Im Eisschild geht die Zunahme der MÃ¤chtigkei von 
318 m an der ursprÃ¼ngliche Aufsetzlinie bis auf Null am festgehaltenen linken Rand 
zurÃ¼ck Damit reduziert sich der Eisdickengradient auf den ersten acht Kilometern 
von -8,5 X 10-3 auf -6,1 X 10-4. 

Der Absolutwert der Einstromgeschwindigkeit ist nach Gleichung 5.19 proportio- 
nal zur dritten Potenz der OberflÃ¤chenneigung Verringert sich diese auch nur ge- 
ringfÃ¼gig vermindert sich auch die Eisgeschwindigkeit Ã¼be den Rand und damit 
der Zustrom in das Modell. Die mittlere Einstromgeschwindigkeit sollte damit von 
10,67 m a-I auf nur noch 0,72 m a-I (vertikale Verteilung: 0,982 m a-I, 0,958 m a-l, 
0,854m a-I, 0,555 m a"' und Om a ' )  zurÃ¼ckgehen Bisher ist jedoch eine dyna- 
mische Ã„nderun der Einstromrandbedingung wÃ¤hren des Modellaufs nicht vorge- 
sehen. FÃ¼ das uniaxiale Modell stellte die Vorgabe der Einstromgeschwindigkeiten 
die geeignete Randbedingung dar, da damit fÃ¼ eine feste Konfiguration von Eis- 
dicke und OberflÃ¤chenneigun ein Eisschild entsprechender Ausdehnung berechnet 
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wurde. FÃ¼ eine weiterhin konstante Eisdicke auf dem linken Modellrand verÃ¤nder 
sich mit den neuen Randbedingungen allerdings die OberflÃ¤chenneigun und damit  
die Geschwindigkeit. Das Modell ist mit den alten Randbedingungen somit Ã¼berbe 
stimmt. Aufgrund der nicht angepaflten Einstromgeschwindigkeit ist nicht nur  das 
Transportvolumen zu hoch, sondern es kommt auch zu den beobachteten starken 
periodischen StÃ¶runge auf den ersten Gitterpunkten. An jedem Punkt eines Eis- 
schilds existiert fÃ¼ den Gleichgewichtsfall nur eine lokale LÃ¶sung die hier nicht 
mehr irn Einklang mit den Randbedingungen steht. Ergebnisse fÅ  ̧ die variable Ge- 
schwindigkeitsrandbedingung liegen noch nicht vor. 

Distanz [km] 

Abbildung 9.15: Vergleich der OberflÃ¤chengeschwindigkeite auf der zentralen FlieG- 
linie des seitlich gebremsten Plattenmodells mit den entsprechenden Geschwindig- 
keiten des uniaxialen Plattenmodells (gestrichelte Linie). 

Die vorwiegend im Schelfeis wirkende zusÃ¤tzlich Scherspannung zeigt, wie in Abb. 
9.15 dargestellt, deutliche Auswirkungen auf die Geschwindigkeit. Innerhalb des 
Eisschildes ist immer noch eine leichte Zunahme zu verzeichnen, wÃ¤hren die Ge- 
schwindigkeit auf dem grÃ¶flte Teil des Schelfeises nahezu konstant ist. An der Auf- 
setzlinie ist der Eisdickengradient zu klein, um den GleichgewichtsverhÃ¤ltnisse einer 
Ãœbergangszon zu entsprechen. Die Geschwindigkeit nimmt daher zum Schelfeis hin 
ab. Auf den letzten 15 km wird eine, im VerhÃ¤ltni zu den Absolutwerten, starke Ge- 
schwindigkeitszunahme beobachtet, die aus der frontalen Randbedingung resultiert. 
Da sich die EismÃ¤chtigkeite an der Schelfeisfront, ausgehend vom Gleichgewichts- 
zustand des uniaxialen Modells, noch nicht stark verÃ¤nder haben, ist auch der 
Geschwindigkeitsgradient noch vergleichbar. 
Einen Ãœberblic Ã¼be den gegenwÃ¤rtige Zustand von Eisdicke und OberflÃ¤chenge 
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schwindigkeit gibt, Abb. 9.16. Abgesehen von den StÃ¶runge im Einstrombereich ent- 
wickelt sich ein regelmÃ¤fliges zur zentralen FlieBlinie symmetrisches Eismodell. Ein 
deutlicher Einflufl der verÃ¤nderte Randbedingungen auf die EismÃ¤chtigkeite ist 
erst nahe der Aufsetzlinie zu beobachten. Im gegrÃ¼ndete Teil sind die EismÃ¤chtig 
keiten am Rand kleiner als in der Mitte des Gletschers, was mit dem RÃ¼ckstaueffek 
zu erklÃ¤re ist. An den Seiten sind die Geschwindigkeiten Null und die Eisdicke 
wÃ¤chs a d o g  zur Akkumulationsrate, solange noch kein effektiver transversaler 
Transport eingesetzt hat. In der Mitte dagegen wird zusÃ¤tzlic zur Akkumulation 
Eis aus dem Hinterland dem Ãœbergangshereic zugefÃ¼hrt das wegen der kleineren 
Schelfeisgeschwindigkeiten nicht vollstÃ¤ndi a,btransportiert werden kann. Im Schelf- 
eis existiert kein verz6gerncler Mechanismus an der Eisfront und der Transport ist 
in der Gletschermitte effektiver als an den Seiten. In der Geschwindigkeitsverteilung 
in Abb. 9.16 weisen die auffallenden SprÃ¼ng an der Aufsetzlinie 'uf die noch nicht 
korrekt ausgebildete Ãœbergangszon hin. Vom Beginn des Schelfeises bis zur Eis- 

Abbildung 9.16: RÃ¤umlich Darstellung der Eisdicke und der OberflÃ¤chengeschwin 
digkeit des transienten Zustandes. Der Pfeil gibt jeweils die Flieflrichtung an. 

front zeigt sich ein zunehmender EinfluB des transversalen Eistranports. WÃ¤hren 
nahe der Aufsetzlinie die Eisdicke senkrecht zur Hauptfliefirichtung kaum variiert, 
bildet sich in Richtung Eisfront ein konvexes Dickenprofil aus (Abb. 9.17). Bereits 
in den ersten Kilometern des Schelfeises wird auf beiden Seiten eine AusdÃ¼nnun 
festgestellt, die aus der Existenz lokaler Maxima der transversalen Geschwindigkeit 
in diesen Bereichen erklÃ¤r werden kann. Der EinfluB ist im mittleren Teil des Schelf- 
eises weniger ausgeprÃ¤gt als an der Aufsetzlinie und an der Eisfront und verschiebt 
sich dort gegen die Gletschermitte. Die X-Komponente der Eisgeschwindigkeit, par- 
allel zur HauptflieBrichtung, zeigt dagegen keinerlei Anzeichen fÃ¼ die Bildung des 
beobachteten Eisdickenprofils. Mit zunehmender Entfernung von der Aufsetzlinie 
nimmt das Geschwindigkeitsprofil eine parabolische Form an. Damit mÅ¸Bte die 
Eisdicken lÃ¤ng der Schelfeismitte gegenÃ¼be dem Rand vermindert sein. Dies wird 
jedoch durch den transversalen Eistransport Ã¼berkompensier und es findet in ge- 
ringem Umfang ein konvergenter Massentransport stat t .  Die starke Anderung des 
Geschwindigkeitsgradienten von der ersten ScheifeishÃ¤ift zur zweiten wird sich in 
der weiteren zeitlichen Entwicklung weitgehend auf Null reduzieren. 
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Abbildung 9.17: Querprofile von EismÃ¤chtigkei und der Geschwindigkeit U (in x- 
Richtung) an drei Stellen lÃ¤ng der Hauptflieflrichtung bei Profilkilometer 60 (durch- 
gezogene Linie), 80 (gestrichelte Linie) und 100 (punkt-strich Linie). 
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Das erweiterte Plattenmodell mit seitlicher Reibung ist ein wertvolles Instrument, 
dynamische Prinzipien des gebremsten Abflusses von Eis Ã¼be die Aufsetzlinie zu 
studieren. Durch die reine no slip Randbedingung an den seitlichen RÃ¤nder ist 
der Bezug zur RealitÃ¤ nur begrenzt herstellbar. Eis reagiert unter sich nur lang- 
sam Ã¤ndernde Belastung irn allgemeinen duktil. Ãœbersteige die Spannungen jedoch 
einen Grenzwert, so kommt es zur Riabildung und der Ã–ffnun von Spalten. Speziell 
in den engen KanÃ¤le der Ausfluf3gletscher werden an den seitlichen RÃ¤nder Sche- 
rungsbÃ¤nde einer vÃ¶lli zerstÃ¶rte Eisstruktur beobachtet, die vom Ã¼berschreite 
dieses Festigkeitsgrenzwertes hervorgerufen werden (Frolich und Doake, 1988). Diese 
ScherungsbÃ¤nde entkop~eln das schnellstrÃ¶mend Eis vom benachbarten, ruhenden 
Material und vermindern somit weitgehend die Ausbildung von ScherkrÃ¤ften Ein 
der RealitÃ¤ besser angepafltes Modell sollte daher in einer geeigneten Weise ein 
seitliches Gleitgesetz berÃ¼cksichtigen 
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Hier wurde ein anderer Weg gewÃ¤hl und zur AnnÃ¤herun an reale VerhÃ¤ltniss 
die zugrundeliegende Bodentopographie verÃ¤nder (siehe Abb. 9.18). Das Eis flieflt 
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von drei Seiten Ã¼be geneigte Flachen Richtung Zentrum. Auf den RÃ¤nder ist das 
Eis unbewegt, wie es einer Eisscheide entspricht. Am vierten Modellrand gilt fÃ¼ 
schwimmendes Eis die Randbedingung der Schelfeisfront. Aufliegendes Eis wird als 
an1 Boden festgefroren angenommen. Die horizontale Dimension des Modellgitters 
wurde auf 51 x51 Punkte erweitert und die horizontalen GitterpunktsabstÃ¤nd auf 
1000 m in beiden Achsenrichtungen festgelegt. Damit stellt das Modellgebiet eine 
Bucht von 5Ox50km dar, durch dessen vierte Seite die Gesamtakkumulation der 
ModellflÃ¤ch abfliegt. 

Abbildung 9.18: Bodentopographie des ÃŸuchtmodell mit dem Tiefwassertrog im 
vorderen zentralen Bereich des Modellgebietes. Die drei FestlandrÃ¤nde besitzen je- 
weils eine konstante HÃ¶h von 100 m Ã¼be NN. 

Die Neigung des Untergrundes, dessen HÃ¶h auf den drei seitlichen Begrenzungen 
Ã¼beral 100 m betragt, miflt in der zur x-Achse parallelen Hauptflieflrichtung -0,01, 
an den seitlichen RÃ¤nde in Richtung Zentrum -0,04. Jeweils im Abstand von zehn 
Gitterpunkten von den seitlichen RÃ¤nder und nach 29 Gitterpunkten in X-Richtung 
ist ein Trog mit einer maximalen Tiefe von -820m ausgebildet, wÃ¤hren sich der 
Rand des Troges konstant bei -260 m befindet. Der Grund ist, analog zum uniaxia- 
len Plattenmodell, die Begrenzung der MobilitÃ¤ der Aufsetzlinie. 
Die theologischen Startbedingungen entsprechen denen des Plattenmodells. Mit ei- 
ner anfanglich raumlich kon-stanten Eisdicke von 100 m und einer Akkumulationsrate 
von 0,3m a x  wurde die Modellierung begonnen. Nun sind, wie schon erwÃ¤hn fÃ¼ 
unterschiedliche maximale Eisdicken auch beliebig viele Eisschildprofile entsprechen- 
der Ausdehnung mÃ¶glich solange der Eisschild in seiner Expansion nicht behindert 
wird. Ob diese freie Gleichgewichtseinstellung auch fÃ¼ das Buchtmodell gilt, bleibt 
noch zu ÃœberprÃ¼fe In diesem Versuch wurde bei Erreichen einer Eismachtigkeit 
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von 860m bei X = 0 die Eisdicke auf dem Rand festgehalten, um mit Sicherheit zu 
einem stabilen Eisschild zu gelangen, dessen Ãœbergan zum Schelfeis sich nahe der 
GelÃ¤ndeversteilun ausbildet. 
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Abbildung 9.19: Geometrie des Eisschildes lÃ¤ng der Zentrallinie. Die Abbildung 
zeigt die Eisoberkante und die Eisunterkante, sowie den Untergrund, der sich bei 
Kilometer 27 verstellt und damit dem Abbruch des Festlandsockels entsprechen soll. 

Der vorliegende, noch nicht vollstÃ¤ndi im Gleichgewicht befindliche Zustand wurde 
nach 1250 Jahren Modellzeit erreicht. Die Berechnung der diagnostischen Geschwin- 
digkeitsgleichung an den insgesamt 13 005 Gitterpunkten erfordert ein Vielfaches an 
Rechenzeit im Vergleich zu den vorangegangenen Versuchen. Das Modell wurde da- 
her auf der Cray C90 des Deutschen Klimarechenzentrums in Hamburg installiert. 
Selbst auf dieser auBerst leistungsfÃ¤hige Grohechenanlage benÃ¶tigt der bisher er- 
reichte Modellzustand eine Rechenzeit von etwa 800 Stunden. FÃ¼ zukÃ¼nftig Versu- 
che ist es daher unumgÃ¤nglic die EffektivitÃ¤ der numerischen LÃ¶sun zu verbessern. 
Inzwischen befindet sich das Modell nahe dem Gleichgewicht und die Geschwindig- 
keitsÃ¤nderunge zwischen den einzelnen Zeitschriften sind erheblich kleiner als bei 
Beginn des Versuchs. Damit reduziert sich die erforderliche Anzahl an  Iterationen 
des diagnostischen Programmteils pro Zeitschritt auf einige wenige, gegenÃ¼be meh- 
reren tausend in den ersten Modelljahren. Die modellzeitliche Entwicklung ist, am 
rechenzeitlichen MaBstab gemessen, erheblich schneller geworden. 
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Sm gegenwÃ¤.rtige Entwicklungszustand lÃ¶s sich der Eisschild bei Profilkilomet.er 
31 vom Untergrund ab. Die Aufsetzlinie befindet sich damit mehrere Kilometer vor 
dem Knickpunkt in1 st,eileren Bereich des "Kontinentalhangesn (Abb. 9.19). Die 
F l i e h t e  ist zum momentanen Zeitpunkt Ã¼be die Schwelle so hoch, daÂ der AblÃ¶se 
punkt nicht die tiefste Stelle des Schelfeises markiert. Obwohl die EisinÃ¤chtigkei 
vom letzten gegrÃ¼ndete Punkt zum ersten Schelfeispunkt von 455,4m auf 427,2m 
abnimmt, befindet sich bei letzterem die Eisunterkante um 22,8 m tiefer, als am 
AblÃ¶sepunkt Aus dem MassenfluÂ§diagran~ auf der Zentrallinie (Abb. 9.20) ist je- 
doch zu sehen, da,Â in diesem Bereich noch keine Massenerhaltung vorliegt. 
Im hier betrachteten, komplexeren System wird der Gleichgewichtszustand bei kon- 
stanter Akkumulation nicht mehr durch eine linear anwachsende Massenl~ilanzkurve 
charakterisiert. Insbesondere auf dem Schelfeis existiert ein zusÃ¤tzliche seitlicher 
Massenzufluf3, der die Form der Kurve verÃ¤ndert Von der Eisscheide bis an die 
Aufsetzlinie ist dieser Effekt jedoch noch gering und der Kurvenverlauf sollte im 
Gleichgewicht nahezu einer Geraden entsprechen. 

Der Gesa,nltzustand des Systems kann aber auch mit Hilfe der globalen Massenbi- 
lanz beurteilt werden. Die Gesa~mtakliuinulation Ã¼be dem Modellgebiet muÂ Ã¼be 
die Modellgrenzen abtransportiert werden. Zur Zeit ist diese Bedingung nicht erfÅ¸llt 
Aus dem Inland um Profilkilometer 15 bis 20 wird noch zuviel Masse in Richtung 
Schelfeis transportiert. Die EismÃ¤chtigkeite auf den letzten Eisschildkilometern 25 
bis 31 sind zu gering. Da die AblÃ¶sun des Eises erst in der steilen Zone geschieht, 
sollte zur ErfÃ¼llun der Massenerhaltung &er den Gelandeknick ein DÃ¼seneffek ent- 
stehen, durch den die Geschwindigkeiten in diesem Bereich gegenÃ¼be den angren- 
zenden Gebieten deutlich erhÃ¶h sind. Bisher kann dies in den transienten ZustÃ¤nde 
nicht bestÃ¤tig werden. Die Geschwindigkeiten sind im gegrÃ¼ndete Bereich nahe 
der Aufsetzlinie beinahe konst,ant, obwohl die Antriebsspannung kontinuierlich zu- 
nimmt, da die Zunahme der OberflÃ¤chenneigun die Abnahme der Eisdicke Ã¼ber 
trifft. 

Die globale Massenbilanz zeigt zur Zeit ein geringes Massendefizit. Ãœbe die Eisfront 
von Schelfeis und den benachbarten Riskanten wird ein Volumen von 7,62 X 10' m3 
pro Jahr abtransportiert, wÃ¤hren auf der gesamten ModellfiÃ¤ch im gleichen Zcit- 
raum 7,5 X 108 m3 als Niederschhg abgelagert werden. Der sehr steile Anstieg des 
Transportvolumens im Schelfeis in Abb. 9.20 zeigt die Bedeutung des lateralen Zu- 
flusses. Ohne diesen Beitrag wÃ¤r die Massenbilanz der Zentrallinie fÃ¼ einen End- 
wert von 15 X 103 m3 a 1  im Gleichgewicht. Bisher wird dieser Betrag um 110% 
Ã¼bertroffen Eine aussagekrÃ¤ftig quantitative Angabe Ã¼be den FluÂ auf der zen- 
tralen FlieÃŸlini kann allerdings erst fÃ¼ den ausgeglichenen Zustand gemacht wer- 
den. Bei Profilkilometer 30 nahe der Aufsetzline ist die Transportrate mit 7525 
m3 a 1  schon in der GrÃ¶Benordnun des theoretischen. Wertes von 9000 m3 a l .  In 
der Ãœbergangszon selbst verringert sich der FluÂ jedoch und fÃ¼hr damit zu einer 
weiteren Verdickung der EissÃ¤.ul in dieser Region. 

Abgesehen von der Verdickung auf dem ersten Gitterpunkt im Schelfeis zeigt die 
Geometrie entlang der zentralen FlieBlinie in Abb. 9.19 ein sehr charakteristisches 
Bild des obergangs von Eisschild zu Schelfeis. Die Verdickung bei Profilkilometer 32 
resultiert aus dem Massenungleichgewicht mit einem lokalen Minimum der Trans- 
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Abbildung 9.20: Transversalnormierter FluÂ entlang der zentralen FlieÂ§lini des Mo- 
dells. Die Aufsetzlinie befindet sich bei Kilometer 31. Auf den ersten Kilometern im 
Schelfeis'ist ein deutliches Massendefizit zu verzeichnen. 

portraten bei Kilometer 33 und stellt somit die Situation eines expandierenden Eis- 
schildes dar. Der mittlere EismÃ¤chtigkeitsgradien im Schelfeis ist mit -2,8 X 1 0 3  
nur etwa halb so groÂ wie im uniaxialen Plattenmodell. Ein wesentliches Merkmal 
der Eisschildgeometrie ist die vollkommen gleichfÃ¶rmig NeigungsÃ¤nderun bis an 
den Ablosepunkt. Es zeigt sich keinerlei Durchpauseffekt des Untergrundes, was 
einen Hinweis darauf liefert, daÂ die Eisbewegung duch die OberflÃ¤chengradiente 
und nicht durch Undulationen des Untergrundes bestimmt wird. 

Die Betrachtung der gesamten ModelloberflÃ¤ch im gegenwÃ¤rtige Zustand zeigt 
keinerlei auffÃ¤llig StÃ¶runge ( Abb. 9.21). Die seitlichen Anstiege aus dem Schelfeis 
weisen eine geringe Welligkeit auf, die sich an manchen Stellen in den Haupteis- 
schild fortsetzen. Diese Strukturen sind aber wahrscheinlich auf transiente Effekte 
zurÃ¼ckzufÃ¼hr und sollten im endgÃ¼ltige Gleichgewichtszustand nicht mehr beob- 
achtet werden. Die Geometrie an  der Aufsetzlinie zeigt eine deutliche Absenkung im 
zentralen Teil des Modells. In Richtung Modellrand verstÃ¤rk sich der Einflui3 der 
geneigten Seiten und der konvergente FluÂ resultiert in einer ErhÃ¶hun der Eisdicke 
in den Ecken der, durch den Eisschild gebildeten Bucht. Im grÃ¶Â§t Teil des Eis- 
schildes selbst ist kaum ein transversaler OberflÃ¤chengradien zu verzeichnen. Daher 
sollte es hier zu einem nahezu uniaxialen AbfluÂ des Eises parallel zur x-Achse kom- 
men. mit Ausnahme der unmittelbaren Randbereiche. 
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Abbildung 9.21: EisoberflÃ¤ch des transienten Modellzustandes. 

In der Abbildung der OberflÃ¤chenfor sind lokale Minima der Eisdicke an den seit- 
lichen RÃ¤nder des Schelfeises weniger gut zu sehen. Diese jeweils nur auf einem 
Gitterpunkt beobachtete MÃ¤chtigkeitsreduktio liegt in einer GrÃ¶flenordnun von 
5 - 10% der Eisdicke, was zu einer Absenkung der OberflÃ¤ch um 2 - 4 m  fÃ¼hrt Sol- 
che lokalen Depressionen werden auch in der RealitÃ¤ in manchen Ãœbergangsberei 
chen von Schelfeisen gefunden. Falls dieses PhÃ¤nome auch noch im ausgeglichenen 
Zustand existiert, verdeutlicht es die FÃ¤higkei des Modells, selbst kleinrÃ¤umig Ef- 
fekte der Eisdynamik zu reproduzieren. Die Entwicklung dieser Depressionen sollte 
dann Ziel einer weiteren Untersuchung sein. 

Die genauere Form des Schelfeisquerschnitts erschlieot sich in Abb. 9.22. Die obere 
Kurve gibt die EismÃ¤chtigkeitsverteilun parallel zur y-Achse nahe der Eisfront wie- 
der. Auf den jeweils neun Kilometer breiten gegrÃ¼ndete Abschnitten beiderseits des 
Schelfeises ist die Eisdicke relativ konstant, zeigt jedoch die Fluktuationen, die auch 
in Abb. 9.21 zu erkennen sind. Jeweils vom AblÃ¶sepunk in Richtung Schelfeismitte 
bildet der EiskÃ¶rpe die nur drei bis vier Kilometer breite Depression aus. Im Ge- 
gensatz zum Modell des AuslaÂ§gletscher existieren hier zwei lokale Maxima der 
Eisdicke, symmetrisch in einem Abstand von sieben Kilometern von der Mittellinie, 
wobei die Abweichung von der mittleren Eisdicke von 285 m nur etwa 6,5 m betrÃ¤gt 
Die Bildung dieser getrennten Maxima folgt aus dem effektiveren Eistransport in 
der Schelfeismitte, In den Randdepressionen erreicht die Transversalgeschwindig- 
keit, wie im unteren Teil von Abb. 9.23 zu sehen ist, ihr jeweiliges Maximum. Das 
Material wird von dort Richtung Mittellinie transportiert. Im Zentralbereich des 
Schelfeises weist die Geschwindigkeit der Hauptfliehichtung ihren grÃ¶flte Wert und 
damit maximale Transportraten in X-Richtung auf (Abb. 9.22 unten). Beiderseits 
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Abbildung 9.22: Eisdicke (gestrichelte Linie) und longitudinale OberflÃ¤chenge 
schwindigkeit (durchgezogene Linie) auf einem Profil parallel zur y-Achse nahe der 
Eisfront . 

der Mittellinie ist der Abtransport Richtung Eisfront jedoch schon so wirksam, daÂ 
das seitlich eintretende Eis die Eisdicke der Schelfeismitte nicht mehr in dem MaÂ§ 
beeinfluot, ein zentrales Maximum entstehen zu lassen. 

Ein Vergleich der longitudinalen und transversalen Geschwindigkeiten in Abb. 9.23 
liefert im vorderen Bereich des Schelfeises bei Kilometer 40 in X-Richtung nahe 
den seitlichen Aufsetzlinien beinahe gleichgroÂ§ BetrÃ¤g von etwa 36 m a l .  Hier, 
an den Maxima der transversalen Geschwindigkeit, flieÂ§ das Eis in einem Winkel 
von 45' Richtung Schelfeismitte. Nur in den angrenzenden gegrÃ¼ndete Zonen wird 
eine noch grÃ¶Â§e Abweichung der Bewegungsrichtung von der Hauptflieflrichtung 
gefunden. 
Beide Geschwindigkeitskomponenten weisen in den Schelfeisecken deutlich erhÃ¶ht 
Werte auf, die in Abb. 9.23 als ausgeprÃ¤gt RÃ¼cke hervortreten. An diesen Stellen 
existiert ebenfalls ein verstÃ¤rkte konvergenter FluÂ§ Die groÂ§e EismÃ¤chtigkeitsgra 
dienten in beiden Koordinatenrichtungen bei der Anwesenheit von sozusagen zwei 
Aufsetzlinien sorgen fÃ¼ eine stÃ¤rker Mobilisierung und damit hÃ¶her Geschwindig- 
keiten. Dieser Effekt setzt sich noch mehrere Kilometer in den Eisschild fort. 

In den Vertikalprofilen der Geschwindigkeiten in Abb. 9.24 sind die Aufsetzlinien 
jeweils deutlich durch das Einsetzen eines starken Geschwindigkeitsgradienten zu 
erkennen. Die Maxima der transversalen Komponente sind verhÃ¤ltnismai breit 
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Abbildung 9.23: Die longitudinale OberflÃ¤chengeschwindigkei in x-Richtung (oben) 
und die transversale OberflÃ¤chengeschwindigkei in y-Richtung im gesamten Modell- 
gebiet. 
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Abbildung 9.24: Vertikalprofile der longitudinalen Horizontalgeschwindigkeit U in 
X-Richtung lÃ¤ng der zentralen FlieÃŸlini (oben) und der transversalen Horizontal- 
geschwindigkeit V in y-Richtung quer zur Ha,uptflieÃŸrichtun bei X = 40 km (unten). 
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ausgeprÃ¤gt Der Gradient in den zentralen zehn Kilometern des Schelfeises ist nahezu 
konstant. Direkt seeseitig der Aufsetzlinien besteht eine etwa drei Kilometer breite 
Zone sehr groÂ§e Gradienten. Die Geschwindigkeit steigt hier um rund 10 m a 1  pro 
Kilometer an. Diese Werte werden an der rÃ¼ckwÃ¤rtig Aufsetzlinie nur geringfÃ¼gi 
Ã¼bertroffen Die generelle Tiefenstruktur unterscheidet sich nicht von den Ergebnis- 
sen der anderen Modelle. Im Eisschild ist der Vertikalgradient deutlich ausgeprÃ¤gt 
In den gegrÃ¼ndete seitlichen Regionen dagegen ist dieser Effekt durch die geringen 
Geschwindigkeiten nicht so klar zu erkennen. Die bisherigen Ergebnisse liefern keinen 
Hinweis darauf, daÂ das Geschwindigkeitsfeld durch den Knick des Untergrundes bei 
Kilometer 28 signifikant gestÃ¶r ist. Auch hier zeigt sich, daÂ der Massentransport 
durch solche Undulationen des Untergrundes nicht beeinfluflt wird, vorausgesetzt sie 
induzieren keine VerÃ¤nderun der basalen Randbedingung. 

Zum gegenwÃ¤rtige Zeitpunkt soll auf eine Analyse der SpannungsverhÃ¤ltniss ver- 
zichtet werden, da diese im transienten Modellzustand keine wesentlichen Einsichten 
in die Dynamik des ausgeglichenen Systems liefern. 
Die bisherigen Ergebnisse zeigen, daÂ die prinzipielle AusprÃ¤gun der Ãœbergangs 
Zone sich im echten dreidimensionalen Fall nicht vom uniaxialen Modell unterschei- 
det. Die Ausbildung des Eisschildes ist jedoch deutlich von den lateralen Randbe- 
dingungen beeinfldt. Inwieweit sich damit auch das dynamische Verhalten in der 
Ãœbergangszon und der Betrag ihrer Ausdehnung verÃ¤ndert kann aus den transien- 
ten ZustÃ¤nde noch nicht abgeleitet werden. 



Kapitel 10 

Ein Schritt in Richtung 
VerstÃ¤ndni 

Die Erfahrungen mit dem in dieser Arbeit entwickelten Modell lassen sich unter 
verschiedenen Aspekten betrachten. Wenngleich der Rechenaufwand enorm ist, so 
wurde doch gezeigt, daÂ es mÃ¶glic ist, die KomplexitÃ¤ der Stokesgleichungen fÃ¼ 
das beschleunigungsfreie Flieoen in einem geschlossenen Modell zu simulieren. Ab- 
gesehen von geringfÃ¼gige Problemen auf dem Rand sind die Ergebnisse stabil und 
erÃ¶ffne erstmals die MÃ¶glichkeit direkte Aussagen Ã¼be die VerhÃ¤ltniss in der 
Ãœbergangszon zu treffen. 

Ein nicht zu unterschÃ¤tzende Punkt ist allerdings der enorme Zeitaufwand fÃ¼ die 
Berechnung der einzelnen Modellexperimente. Die vorliegenden wenigen und in ih- 
rem Charakter eher einfachen Studien haben einige hundert CPU-Rechenstunden 
einer Cray J90 und einer Cray C90 konsumiert. Ausschlaggebend dafÃ¼ ist einerseits 
die KomplexitÃ¤ der diskretisierten Gleichungen (siehe Anhang) und andererseits die 
nicht lokale LÃ¶sun bei der Anwesenheit von lo~~~i tud ina len ,  deviatorischen Span- 
nungen. 

Der Vergleich mit einem einfachen Schelfeismodell (Determann, 1991) mit reduzier- 
ten Gleichungen zeigt, daÂ bei den hier durchgefÃ¼hrte Berechnungen eine um den 
Faktor 20 hÃ¶her Anzahl an arithmetischen Operationen zur Bestimmung des Re- 
siduums an jedem Gitterpunkt erforderlich ist. Die ebenfalls aufwendigere Berech- 
nung des nichtlinearen Faktors der effektiven Scherspannung ist dabei noch nicht 
berÃ¼cksichtigt Im Gegensatz zu einem nur in zwei Dimensionen rechnenden reinen 
Schelfeismodell erfolgt die Berechnung der Gleichungen auf einem dreidimensionalen 
Gitter. Die Zahl der notwendigen Operationen ist daher nochmals um den Faktor der 
vertikalen Schichtanzahl erhÃ¶ht Daraus folgen, allein aus arithmetischen GrÃ¼nden 
Rechenzeiten, die um zwei GrÃ–Benordnunge Ã¼be denen der vereinfachten Modelle 
liegen. Ein hoher Grad an Optimierung ist daher zwingend erforderlich. 

Neben diesen Unterschieden in der reinen Berechnung verÃ¤nder sich mit jedem 
zusÃ¤tzliche Term in den Gleichungen das Konvergenzverhalten. Bisher wurde noch 
kein direkter Vergleich zwischen dem vollstÃ¤ndige und dem reduzierten Modell 
durchgefÃ¼hrt es scheint sich aber aus numerischen Ãœberlegunge und der Erfah- 
rung anderer Modellierer zu bestÃ¤tigen daÂ das vollstÃ¤ndig Gleichungssystem eine 
erheblich grÃ¶Â§e Anzahl an Iterationen benÃ¶tigt um eine stabile LÃ¶sun zu produ- 
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zieren. Ziel kann es daher nur sein, die Signifikanz der einzelnen Tenne zu bewerten 
und das Gesamtsystem soweit zu reduzieren, wie es ohne Verlust wichtiger Modellei- 
genschaften mÃ¶glic ist. 

Eine weitere Erkenntnis ist die starke SensibilitÃ¤ des Modells auf die exakte Fest- 
legung der Randbedingungen. Bisher liegt noch keine befriedigende Theorie vor, 
um EinstromverhÃ¤ltniss so zu definieren, daÂ ohne zwischenzeitliche Anpassung 
ein stabiles und realistisches Ergebnis erzielt wird. Selbst bei einfacheren Dirichlet- 
Randbedingungen treten teilweise Oszillationen, speziell in der Eisdicke an den er- 
sten Gitterpunkten nahe des Randes auf. Solche numerischen Effekte, die auch mit 
der Tendenz zur Gitterseparierung zusammenhÃ¤nge kÃ¶nnen bei der jeweils die 
geraden und ungeraden Reihen in Iterationsrichtung gegen zwei verschiedene LÃ¶ 
sungen konvergieren, erfordern numerische Maanahmen. Eine MÃ¶glichkei ist die 
Wahl unterschiedlicher Gitterweiten innerhalb des Modells. Die Randbereiche und 
die Zonen des Hauptinteresses werden hochaufgelÃ¶s behandelt, wÃ¤hren die dazwi- 
schen liegenden Gebiete problemlos auch auf einem Gitter grÃ¶Â§er Maschenweite 
realistisch wiedergegeben werden kÃ¶nnen Die EinfÃ¼hrun der kÃ¼nstliche Diffusion 
muÂ mit Vorsicht behandelt werden, um nicht gegen die physikalischen Mechanis- 
men des Modells zu verstoÂ§en Transportbedingte Fehlerursachen kÃ¶nne mit dem 
Einsatz von upwind-Verfahren manchmal vermieden werden. Es sind daher noch ei- 
nige Schritte nÃ¶tig um das Modell zu optimieren, wobei jeder weitere Modellversuch 
neue Erkenntnisse, nicht nur Ã¼be das eigentliche Untersuchungsobjekt Ãœbergangs 
zone, sondern auch Ã¼be die numerischen Eigenschaften und VerbesserungsmÃ¶glich 
keiten erbringt. 

Trotz der genannten Problematik ist das Modell in der Lage, das kombinierte System 
von Eisschild und Schelfeis fÃ¼ beliebige Formen des Untergrundes und angemessene 
Randbedingungen auf einer physikalisch optimierten Grundlage stabil zu berech- 
nen. Neben den in dieser Arbeit vorgestellten GleichgewichtszustÃ¤nde kÃ¶nne auch 
zeitabhÃ¤ngig Entwicklungen unter verÃ¤nderliche Randbedingungen und parame- 
frisierten Materialeigenschaften modelliert werden. 

Die bisher in theoretisch/mathematisch orientierten Arbeiten (Hindmarsh, 1993b) 
begrÃ¼ndet Entkopplung der zwei Glazialsysteme Eisschild und Schelfeis konnte mit 
dem uniaxialen Plattenmodell verifiziert werden. Es besteht durchaus eine Wech- 
selwirkung zwischen den beiden Einheiten. Unter dynamischen Gesichtspunkten ist 
diese jedoch zu vernachlÃ¤ssigen Der Ãœbergan zu einem Schelfeis bewirkt im angren- 
zenden Eisschild allenfalls eine geringfÃ¼gi erhÃ¶ht mittlere Eisdicke (Abb. 9.6). Es 
kann aus den Ergebnissen geschlossen werden, daÂ unter den angenommenen Rand- 
bedingungen der Eisschild einen inhÃ¤rente Gleichgewichtszustand ausbildet. An der 
Stelle, an der die Bedingung des Schwimmgleichgewichts erfÃ¼ll ist, bildet sich, ent- 
sprechend dem dort herrschenden MassenfluB, eine ÃœbergangsZon zum Schelfeis aus. 
Andert sich der Zustand des Eisschildes, so paÂ§ sich das Schelfeis den neuen Bedin- 
gungen an. Die vom benachbarten Schelfeis induzierte Mobilisierung des EiskÃ¶rper 
ist in diesem Modellversuch nur auf vier Kilometern im Eisschild wirksam. Im Ver- 
gleich zur Gesamtausdehnung des Eisschildes hat dieser Effekt keinen EinfluÂ auf die 
Massenbilanz. Im Gegensatz dazu zeigt sich im Schelfeis ein deutlicher Unterschied 
zu den theoretisch/analytischen Voraussagen. In den EISMINT Versuchen ist eine 
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Ãœbereinstimmun des Modells mit der Theorie gezeigt worden, wenn ein reduzierter 
Gleichungssatz verwendet wird. Die Berechnung mit den vollstÃ¤ndige Gleichungen 
ergibt jedoch ein Schelfeis, das. in Regionen groÃŸe Gradienten nicht so leicht de- 
formierbar ist, wie es der analytische Fall vorgibt. Der nichtlineare Charakter des 
FlieÃŸgesetze fÃ¼hr zu einer VerzÃ¶gerun der Deformation. Die Massenbilanz wird 
da,durch nicht verÃ¤ndert Auch mit diesem FlieÃŸverha.ite bildet sich am Rand des 
Eisschildes ein Schelfeis, das in der Lage ist, den MassenfluÃ am Ort des Aufschwim- 
mens abzutransportieren. 
Eine Folge der grÃ¶ÃŸer EismÃ¤chtigkeite ist die potentiell frÃ¼her GrundberÃ¼hrun 
bei einer Zunahme des Massentransports oder einem Absinken des Meeresspiegels. 
Daher kÃ¶nnte sich in diesen FÃ¤lle durchaus Unterschiede in der zeitlichen Ent- 
wicklung glazialer Systeme ergeben. Dieser Effekt rechtfertigt kaum den Einsatz 
eines zeitaufwendigen Modells zur Schelfeisberechnung, wenn ein Weg zur Reduzie- 
rung des Systems gefunden werden kann. Dazu sind allerdings noch eine Reihe von 
Experimenten erforderlich, in denen der EinfluÃ der einzelnen Komponenten des 
Spannungstensors auf die Ausbildung des EiskÃ¶rper untersucht wird. 

Die geometrische Form des Eisschildes zeigt keine signifikanten Unterschiede zu den 
bestehenden Modellen. Auf der gesamten, fÃ¼ ein Eisschild realer Dimensionen ge- 
ringen, Distanz von 44 Kilometern vom Modellrand bis zur Aufsetzlinie ist die de- 
viatorische Longitudinalspannung klein gegenÃ¼be den Scherspannungswerten. Das 
vertikale Profil der Geschwindigkeitsverteilung wird davon merklich beeinfluÃŸt Der 
Massentransport in der unteren HÃ¤lft der EissÃ¤ul ist gegenÃ¼be dem in der oberen 
HÃ¤lft vermindert, ohne daÂ die Gesamtmassenbilanz dadurch verÃ¤nder wird. Aus- 
wirkungen ergeben sich jedoch fÃ¼ die Berechnung von Trajektorien einzelner Eispar- 
tikel innerhalb der EissÃ¤ul und damit der Alters-Tiefenzuordnung der Schichten im 
Eisschild. 
Direkt an der Aufsetzlinie erreichen die deviatorischen Longitudinalspannungen Ma- 
ximalwerte. Dadurch kommt es mit groÂ§e Wahrscheinlichkeit bei dieser Modellkon- 
Figuration zur Bildung von Bodenspalten in den ersten Kilometern des Schelfeises 
nach der AblÃ¶sun vom Untergrund. Diese Spalten wirken sich, wenn nicht zusÃ¤tz 
lich eine seitliche Fixierung besteht, destabilisierend auf das Schelfeis aus, was mit 
ein Grund dafÃ¼ sein kann. daÂ keine frei schwimmenden Schelfeise existieren. 

Leider liegen bisher noch keine Gleichgewicht,szustkde zu den Modellversuchen mit 
seitlichen RandeinflÃ¼sse vor. Aus den transienten ZustÃ¤nde nahe dem ausgegli- 
chenen Stadium lÃ¤Â sich jedoch schon erkennen, daÂ der EinfluÃ des Schelfeises auf 
die Eisschildentwicklung hier nicht vernachlÃ¤ssig werden darf. Die rÃ¼cktreibend 
Kraft, die quantitativ erst nach Erreichen des Gleichgewichts bestimmt werden kann, 
fÃ¼hr zu einem Staueffekt und einer Verminderung des OberflÃ¤chengradienten Da- 
mit wird der AbfluÂ reduziert und die EismÃ¤chtigkei wÃ¤chs solange an, bis die An- 
triebsspannung Werte erreicht, die den Massenflufl wieder in ein Gleichgewicht zur 
Akkumulationsrate bringt. Ein dickerer Eisschild bindet aber nicht, nur mehr Wasser, 
sondern weist auch geringere Geschwindigkeiten auf und reagiert somit langsamer 
auf VerÃ¤nderungen Das gesamte System wird dadurch gegenÃ¼be Ã¤uÃŸer EinflÃ¼sse 
stabilisiert. 
Wie in den Modellexperirnenten gezeigt, besteht eine enorme Wechselwirkung zwi- 
sehen dem EismÃ¤chtigkeitsgradiente und der Geschwindigkeit im Bereich der 
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Ãœbergangszone Diese SensibilitÃ¤ verleiht diesem Abschnitt eine sehr hohe Dyna- 
mik. Die Ãœbergangszon wird sich sehr schnell auf VerÃ¤nderunge im MassenfluÃ 
einstellen und mit dieser Reaktion die benachbarten Gebiete beeinflussen. 

Die Position der Aufsetzlinie jenseits des GelÃ¤ndeknick im Buchtmodell von 
Kap. 9.3 liefert einen Beweis dafÃ¼r daÂ die kleinskalige Geometrie des Untergrundes 
nicht in der Lage ist, entsprechende OberflÃ¤chenstrukture zu generieren. Die Dy- 
namik wird von der groÃŸrÃ¤umig OberflÃ¤chenneigun bestimmt und durch lokale 
Strukturen nicht beeinfluÃŸt 
Die im Feldexperiment (Kap. 7) gefundenen OberflÃ¤chenundulatione kÃ¶nne daher 
nicht direkt auf die Bettrauhigkeit zurÃ¼ckgefÃ¼h werden. Erst die mittelbar durch 
das Bodenrelief hervorgerufene Variation der basalen Randbedingung zwischen Zo- 
nen mit unbewegtem Eis und Bereichen basalen Gleitens bildet die Ursache der 
wellenfÃ¶rmige EisoberflÃ¤che 

Seitlich berandete Schelfeise zeichnen sich neben ihrer grÃ¶ÃŸer durchschnittlichen 
Dicke vor allem durch transversale Variationen in der EismÃ¤chtigkei aus. Diese sind 
in hohem MaÃŸ von der Breite der Bucht und dem seitlichen Zustrom abhÃ¤ngig 
Je  nach den VerhÃ¤ltnisse kÃ¶nne sich ein zentrales Maximum oder zwei lokale 
Maxima ausbilden, deren Lage wiederum vom seitlichen Zustrom abhÃ¤ngi ist. In 
beiden FÃ¤lle entsteht an den RÃ¤nder eine Zone verminderter Eisdicke, die auch 
an realen Schelfeisen beobachtet wird. Wie der quantitative Zusammenhang der 
MÃ¤chtigkeitsschwankunge von der transversalen Ausdehnung der Bucht ist, muÃ 
erst durch weitere Experimente ermittelt werden. 

Aus den bisher vorgestellten Ergebnissen folgt, daÂ zwischen Eisschild und einem 
seitlich berandeten Schelfeis eine starke Wechselwirkung besteht, die aus der zusÃ¤tz 
lichen Scherspannung an den RÃ¤nder des Schelfeises resultiert. Die Dynamik des 
Gesamtsystems wird dadurch in entscheidendem MaÃŸ beeinfluflt und die Reakti- 
vitÃ¤ verringert. Wesentliche Erkenntnisse Ã¼be die quantitativen GrÃ¶ÃŸe vor allem 
der rÃ¼cktreibende Kraft werden von den Ergebnissen des Gleichgewichtszustandes 
erwartet. 

Auf diesem aufbauend sollten Experimente durchgefÃ¼hr werden, die die AbhÃ¤ngig 
keiten der beobachteten Unterschiede zwischen den Modellkonfigurationen von der 
Geometrie und den Randbedingungen untersuchen. Das hier entwickelte Modell bie- 
tet erstmals die MÃ¶glichkei die Wechselwirkungen zwischen den glazialen Einheiten 
auch quantitativ in drei Dimensionen zu beschreiben und damit die ablaufenden 
Prozesse besser zu verstehen. Mit der Entwicklung geeigneter Randbedingungen 
im Einstrombereich erÃ¶ffne sich die MÃ¶glichkeit die Auswirkungen klimatischer 
Variationen auf das System Ãœbergangs20n zu studieren und damit eine fundierte 
Bewertung der SiabilitÃ¤tsdiskussio durchzufÃ¼hren 
Diese Untersuchungen, zusammen mit der Beurteilung und sinnvollen Reduktion 
der Einzelterme sollten schlieÃŸlic zu einem effektiven Modell fÃ¼hren das in der 
Lage ist komplexe Systeme zu simulieren und so als Bindeglied zwischen den groÃŸe 
Eisschildmodellen und den gekoppelten Schelfeis/Ozeanmodellen zu fungieren. Es 
sollte jedoch nicht vergessen werden, daÂ auch dieser Schritt zu einem besseren 
VerstÃ¤ndni aufgrund von Modellergebnissen nur die eine HÃ¤lft der Wahrheit ist. 
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Anhang A 

Die verwendeten Variablen 

FlieBfaktor 
Koeffizientenmatrix 
temperaturunabhÃ¤ngige Materialfaktor 
Akkumulation/Ablation 
Diagonalmatrix 
Koordinate entlang der OberflÃ¤ch 
U-te Ableitung der Funktion f nach X 
Gravitationskonstante, 9,81 ms-2 
EismÃ¤chtigkei 
Anfangswert fÃ¼ die Eisdicke 
FreibordhÃ¶h 
maximale Eisdicke an der Eisscheide 
HÃ¶h relativ zu NN 
UntergrundhÃ¶h an der Eisscheide 
UntergrundhÃ¶h am Eisschildrand 
obere und untere Dreiecksmatrix 
Ausdehnung des Eisschildes auÂ§erhal 
des Modells bis zur Eisscheide 
- - pe - pw,  effektiver Druck 
Exponent im Flieogesetz 
senkrecht nach auÂ§e weisender Einheitsvektor 
an der GrenzflÃ¤ch Eis-Luft bzw. Eis-Wasser 
Fehlerordnung der Disgretisierung 
= -pgh, hydrostatischer Druck 
Auflastdruck der WassersÃ¤ul 
tatsÃ¤chliche Wasserdruck 
Aktivierungsenergie fÃ¼ die Volumendiffusion 
(im Mittel 60 kJrnol-l) 
horizontaler FluÂ in Richtung einer 
Koordinatenachse 
universelle Gaskonstante (8,314 J m o l l K 1 )  
Randbedingungsvektor 
Lagrangesches Restglied der Taylorentwicklung 
resitiver Anteil der vollen Spannungen 
Residuum der r-ten Iteration 



DIE VERWEArDETEN VARIABLEA' 

allgemein wirkende Spannungen 
vertikal normierte Koordinate 
Temperatur in Kelvin 
resultierender Spannungsvektor an der OberflÃ¤ch 
273,16 K = 0 'C 
Zeit 
Geschwindigkeitskomponenten in den Achsenrichtungen 
vertikal integrierten Geschwindigkeitskomponenten 
Anfangswert fur die Geschwindigkeit 
basale Geschwindigkeit 
OberflÃ¤chengeschwindigkei 
Relaxationsfaktor 
Koordinatenrichtungen 
halbe Gletscherbreite 
Wichtungsfaktor der numerischen Dissipation 
Konstante, 7,42 xl0-'  K(kPa)-I 
geometrischen Korrekturfaktoren 
Kronecker Symbol 
effektive Deformationsrate 
Deformationsraten 
Eisdichte, i.a. 910 kgm-3 
Dichte der WassersÃ¤ule i.a. 910 kgm-3 
Normalspannungen 
basale Scherspannung 
Antriebsspannung 
deviatorische Spannungen 
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2. VollstÃ¤ndi diskretisierte Gleichung fÃ¼ die Geschwindigkeit in y - Richtung 
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